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A margem ocidental de América do Sul é comumente considerada como um exemplo 
de margem oceano - continental convergente, constituindo a antigo Oeste do Gondwana antes 
de sua dispersão no Cretáceo. O segmento norte de América do Sul experimento a mudanças 
drásticas desde o desenvolvimento como bacia de trás-arco no Triássico-Jurássico até formar 
uma retro-bacia de ante-país no contexto atual andino. Uma maneira para determinar essas 
mudanças nos eventos geodinâmicos que afetam o segmento norte da América do Sul é 
estudando a proveniência das rochas sedimentares e reconstruir a evolução do 
paleodrenagem. Este estudo analisa a proveniência das rochas sedimentares que compõem o 
intervalo Triássico-Mioceno depositados na Bacia do Huallaga. Foram utilizados os métodos 
de U-Pb em zircão detrítico e isotopia de Nd-Sr. Os resultados mostram quatro mudanças da 
proveniência associados a eventos locais e regionais que afetam a bacia de ante-pais do norte 
de Peru. As rochas sedimentares do Triássico-Jurássico foram depositadas em um contexto 
de bacia de back-arc. Os valores de εNd (0) são de - 7,9 a -10 associada com um arco juvenil 
junto com idades U-Pb em zircão detritico que representam as províncias de Greenville-
Sunsás (1.3-0.9 Ga), Brasiliano (0.5-0.7 Ga) e Maroni-Itacaiúnas (2-2.2 Ga). Estes resultados 
sugerem uma fonte de proveniência mista vindo do Arco Vulcânico Mesozoico (Arco 
Misahuallí-Colán) e rochas Pré-cambrianas da Cordilheira Oriental do Peru e Cordilheira 
Real do Equador. As rochas sedimentares do Cretáceo (Albiano-Maastrichtiano) têm valores 
de εNd (0) entre -16 a -18 com picos de idades U-Pb em zircão detritico representando as 
províncias de Rondônia-San Ignácio (1.3-1.54 Ga), Rio Negro-Juruena (1.54-1.82 Ga) e 
Ventuari-Tapajós (1.82-2 Ga). Estes resultados sugerem uma fonte das áreas do Cráton 
Amazonico onde o transporte de sedimentos foi realizado no sentido Oeste para Leste durante 
o Albiano-Maastrichtiano e dominou todo o segmento norte de América do Sul. As rochas 
sedimentares do Paleoceno Inferior- Eoceno têm valores εNd (0) de - 5,58 a -10,35 com picos 
de idades U-Pb em zircão detritico que representam as províncias de Greenville-Sunsás (1.3-
0.9 Ga), Brasiliano (0.5-0.7 Ga)  e Rio Negro-Juruena (1.54-1.82 Ga) junto com as primeiras 
populações de zircões com idades mais jovens que 120 Ma.  Essas idades representam os 
primeiros zircões da região dos Andes e corresponde ao segmento da Cordilheira Ocidental. 
As rochas sedimentares do Oligoceno têm valores de εNd (0) entre -7,7 a -9,9 junto com um 
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pico principal de idades U-Pb entre 23-29 Ma (Oligoceno). Estes resultados mostram uma 
predominância de fonte de arco vulcânico Paleógeno-Neógeno (Arco Vulcânico Calipuy-
Saraguro) que se desenvolve na Cordilheira Ocidental do Equador e do Peru. As rochas 
sedimentares do Miocene apresentam valores de εNd (0) entre -5,8 a -12,6 junto com idades 
U-Pb em zircão detritico principais pertencem às províncias Greenville-Sunsás (1.3-0.9 Ga), 
Brasiliano (0.5-0.7 Ga), Arco Magmático Paleozóico (0.4-0.26 Ga) e Rift Permo-Triassico 
(0.25-0.15 Ga). Estas rochas apresentam uma fonte mista vindo dos segmentos da Cordilheira 
Ocidental e Oriental dos Andes Centrais. O desenvolvimento da Cordilheira Oriental gera 
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The Andean margin of South America is considered as the type example of an ocean 
- continental convergent margin, located along the west margin of Gondwana prior to its 
dispersion during to Cretaceous. The north segment of South America undergoes severe 
changes from the passage of a back-arc basin during the Triassic-Jurassic to a retro-foreland 
basin in the current Andean context. One way to constraint the changes of these 
geodynamical proccesses and the way it affected the northern part of South America is to 
study the sedimentary provenance and reconstruct its paleodrainage evolution. This study 
analyzes the sedimentary rocks of the Triassic-Miocene interval deposited in the Huallaga 
basin that has part of the northern Peruvian Amazonian basin. We performed sedimentary 
analyzes using the methods of, U-Pb in detrital zircon and Sr-Nd isotopes. The results show 
4 changes in provenance associated with regional and local events that affect the northern 
Peruvian Amazonian basin. The Triassic-Jurassic is characterized by deposition of sediments 
in back-arc basin context. The Triassic-Jurassic sediments present εNd (0) values of -7.9 to -
10 associated with a young arc along with zircon population age from the representing the 
provinces of Greenville-Sunsás (1.3-0.9 Ga), Brasiliano (0.5-0.7 Ga) e Maroni-Itacaiúnas (2-
2.2 Ga). These results suggest a mixed source between volcanic arc (Misahuallí-Colán Arc) 
and Pre-cambrian rocks of the Eastern Cordillera of Peru and Cordillera Real of Ecuador. 
The sedimentary rocks of the Cretaceous (Albian-Maastrichtian) present εNd (0) values of -
16 to -18 along with zircon population age from the representing the provinces of Rondonia-
San Ignácio (1.3-1.54 Ga), Rio Negro-Juruena (1.54-1.82 Ga) e Ventuari-Tapajós (1.82-2 
Ga). These results suggest a source of Amazon Craton, where the transport of sediments 
developed westward from the drainage systems during the Albian-Maastrichtian and 
dominated the entire northern segment of South America. The Early Paleocene to Eocene 
sedimentary rocks presents εNd (0) values of – 5.58 to -10.35 with zircon population age 
from the representing the provinces of Greenville-Sunsás (1.3-0.9 Ga), Brasiliano (0.5-0.7 
Ga)  e Rio Negro-Juruena (1.54-1.82 Ga) with population age younger than 120 Ma. These 
ages represent the first zircons from the Andean mountains and correspond to the segment of 
the Western Cordillera. The Oligocene sedimentary rocks present εNd (0) values of -7.7 to -
9.9 with a main peak of zircon population ages between 23-29 Ma (Oligocene). These results 
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show a predominance of the Paleogene-Neogene volcanic arc (Calipuy-Saraguro Volcanic 
Arc) source that is developed in the Western Cordillera of Peru and Ecuador. The Miocene 
sediments present εNd (0) values of -5.8 to -12.6 located in the sediments area of the 
Altiplano-Eastern Cordillera associated to a mixture sources of volcanic arc and recycled 
sediments of Phanerozoic and Pre-cambrian rocks. The main peaks of U-Pb ages belong to 
the Greenville-Sunsás (1.3-0.9 Ga), Brasiliano (0.5-0.7 Ga), Arco Magmático Paleozóico 
(0.4-0.26 Ga) e Rift Permo-Triassico (0.25-0.15 Ga). These sediments present a mixed source 
from the segments of the Western and Eastern Cordillera of the Central Andes. Te uplift of 
the Eastern Cordillera generates a barrier that avoids the transportation of the sediment that 
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El margen occidental andino sudamericano es comúnmente considerado como un 
ejemplo de margen océano - continental convergente, constituyendo el antiguo margen Oeste 
de Gondwana antes a su dispersión en el Cretáceo. El segmento norte de América del Sur 
experimenta cambios desde el desarrollo de una cuenca de tras-arco durante el Triásico-
Jurásico hasta formar una retro-cuenca de ante-país en el actual contexto andino. Una manera 
para determinar estos cambios en la geodinámica que afectan el segmento norte de 
Sudamérica es estudiando la procedencia de los sedimentos y reconstruir la evolución de 
paleodrenaje. El presente estudio de procedencia analiza las rocas sedimentarias que 
componen el intervalo Triásico-Mioceno depositado en la Cuenca Huallaga que forma parte 
de la Cuenca Amazónica Norte del Perú. Para este estudio fueron utilizados dataciones U-Pb 
en circón detrítico e isotopia de Sr-Nd. Los resultados muestran cuatro cambios de 
procedencia asociados con eventos regionales y locales que afectan la retro-cuenca de ante-
país al norte de Perú. Las rocas sedimentarias del Triásico-Jurásico fueron depositads en un 
contexto de cuenca tras-arco. Los valores de εNd (0) oscilan entre - 7.9 a -10 asociados a un 
arco juvenil junto con edades principales de U-Pb que representan las provincias Greenville-
Sunsás (1.3-0.9 Ga), Brasiliano (0.5-0.7 Ga) e Maroni-Itacaiúnas (2-2.2 Ga). Estos resultados 
sugieren una fuente mixta entre arco volcánico (Arco Misahuallí-Colán) y rocas Pre-
cambrianas de la Cordillera Oriental de Perú y Cordillera Real de Ecuador. Las rocas 
sedimentarias del Cretáceo Superior (Albiano-Maastrichtiano) presentan valores de εNd (0) 
entre -16 a -18 junto con picos de edades U-Pb que representan las provincias de Rondônia-
San Ignácio (1.3-1.54 Ga), Rio Negro-Juruena (1.54-1.82 Ga) e Ventuari-Tapajós (1.82-2 
Ga). Estos resultados sugieren una fuente de Cratón Amazónico donde el transporte de 
sedimentos se desarrolló en dirección Este para el Oeste durante el Albiano-Maastrichtiano 
y dominó todo el segmento norte de América del Sur. Las rocas sedimentarias  del Paleoceno 
Temprano-Eoceno presentan valores de εNd (0) entre – 5.58 a -10.35 con principales edades 
U-Pb que representan las provincias Greenville-Sunsás (1.3-0.9 Ga), Brasiliano (0.5-0.7 Ga)  
e Rio Negro-Juruena (1.54-1.82 Ga) junto con las primeras poblaciones de edades menores 
a 120 Ma. Estas edades representan los primeros circones procedentes de la zona andina y 
corresponde al segmento de la Cordillera Occidental. Los rocas sedimentarias del Oligoceno 
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son caracterizados por presentar valores εNd (0) entre -7.7 a -9.9 junto con un pico principal 
de edades de U-Pb entre 23-29 Ma (Oligoceno). Estos resultados muestran un predominio de 
fuente de arco volcánico Paleógeno-Neógeno (Arco Volcánico Calpiuy-Saraguro) que se 
desarrolla en la Cordillera Occidental de Perú y Ecuador. Las rocas sedimentarias del 
Mioceno presentan valores εNd (0) entre -5.8 a -12.6 junto con idades U-Pb principales que 
pertenecen a las provincias Greenville-Sunsás (1.3-0.9 Ga), Brasiliano (0.5-0.7 Ga), Arco 
Magmático Paleozóico (0.4-0.26 Ga) e Rift Permo-Triassico (0.25-0.15 Ga). Estos 
sedimentos presentan una fuente mixta procedente de los segmentos de la Cordillera 
Occidental y Cordillera Oriental de los Andes Centrales. Durante el desarrollo de a Cordillera 
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1.  INTRODUÇÃO 
 
 O segmento ocidental do Gondwana representa o atual margen dos Andes em 
América do Sul e experimenta mudanças drásticas na geodinâmica desde a mudança  de uma 
bacia de retro-arco durante o Triássico-Jurássico para uma retro-bacia de ante-país no 
contexto atual. Uma maneira para determinar esses eventos geodinâmicos que afetam o 
segmento norte da América do Sul é estudando a proveniência das rochas sedimentares que 
fazem parte do preenchimento da Bacia de ante-país Amazônica. 
Na margem convergente da América do Sul, os processos tectônicos associados aos 
movimentos horizontais da litosfera produziram mudanças significativas na crosta 
continental que incluem aumento da espessura e da elevação da faixa orogênica dos Andes, 
flexura da crosta e depressão chamadase bacia de ante-país (Foreland Basin). Para o Perú, a 
área mais ocidental da bacia ante-país é exemplificada pela Bacia de Huallaga onde são 
depositados os sedimentos produto da erosão das rochas que foram soerguidas pela orogênese 
andina. Como parte de uma bacia de ante-pais o preenchimento sedimentar é sintectônico, 
elas constituem um importante registro da história da deformação do orógeno [Jordan, 1995; 
DeCelles e Giles, 1996], registro esse que pode ser recuperado por meio de estudos 
estratigráficos associados à análise da proveniência sedimentar. A ferramenta da 
proveniência sedimentar permite assim, compreender a evolução do orógeno associado ao 
preenchimento sedimentar [DeCelles et al., 1983; Graham et al., 1986; DeCelles et al., 1991; 
em Caballero, 2010].  
A Bacia de Huallaga está localizada na região de San Martin, nos arredores da cidade 
de Tarapoto, a cerca de 960 km ao nordeste de Lima (entre 5° - 9° S e 75° - 77° W). Ela se 
localiza na zona de transição Andes-Amazônia do norte de Perú (Figura 1.1) e apresenta uma 
orientação principal NW-SE, com mais de 400 km de extensão por 130 km de largura. Do 
ponto de vista geológico, a bacia de Huallaga é parte do segmento ocidental da bacia de ante-
país dos Andes Centrais que corresponde a uma região deformada denominada zona 




Subandina [Hermoza et al., 2005]. Essa bacia é parte da retro- bacia do ante-país amazônica 
norte [Espurt et al., 2007, 2011; Roddaz et al., 2005], que é subdividida em quatro zonas de 
deposição por Decelles e Giles (1996). De acordo com essa divisão, a bacia Huallaga 
corresponde à zona de deposição "wedge-top" [Hermoza et al., 2005; Roddaz et al., 2005].  
A Bacia do Huallaga é parte de um conjunto de bacias subandinas de ante-país que 
ocorrem na Amazônia peruana. Estas bacias são agrupadas em função de suas propriedades 
estruturais e sedimentares, e se desenvolvem a partir da zona de wedge-top em direção à parte 
oriental do ante-pais. Os limites destas bacias subandinas são geralmente definidos por 
elementos estruturais tais como: falhas, altos estruturais, lineamentos, etc. [Hermoza et al., 
2005]. A Bacia do Huallaga é delimitada ao norte pela Bacia Santiago, e ao sul, seu 
fechamento estrutural corresponde ao Subandino interno da Sub-bacia Pachitea. A leste, a 
Bacia de Huallaga é limitada pelo Alto Cushabatay, que a separa da bacia do Marañón. O 
limite oeste da bacia é a Cordilheira Oriental (Figura 1.2). 
A Bacia Huallaga é caracterizada pelo preenchimento de rochas sedimentares 
paleozóicos, mesozóicos e cenozóicos depositados sobre um embasamento pré-cambriano 
[Kummel, 1946; Jaillard et al, 1990; Sanchez et al, 1997; Alvarez & Calderón, 1999]. Sua 
evolução é marcada por uma tectônica rúptil registrada por meio de níveis de empurrão que 
controlam sua complexa história de sedimentação e erosão [Hermoza et al., 2005]. Embora 
estudos prévios definiram sua estratigrafia [Hermoza et al., 2005; Roddaz et al., 2010], 
mecanismos de deformação [Hermoza et al., 2005; Eude et al., 2015; Calderon et al., 2017] 
e potencial petrolífero [Calderón et al., 2017a], mais ainda é incipiente a historia de 









Figura 1. 2 Localização da área de estudo (bacia de Huallaga, delineada pela área vermelha) no contexto da Cordilheira Andina, e 
America do Sul 






A retro-bacia dos Andes Centrais, no lado amazônico dessa faixa dobrada, é 
considerada um exemplo típico de um sistema da bacia de ante-pais (Horton e Decelles, 
1997). A evolução dessas bacias e suas relações com o desenvolvimento da cadeia andina 
durante o Meso-Cenozóico é tema de intenso debate científico. Para alguns autores, a bacia 
do Ante-país Amazônica foi formada durante o Cretáceo Superior e Paleoceno Inferior 
[Sempere et al., 1997; Horton et al., 2001; DeCelles e Horton, 2003; Martin-Gombajav e 
Winkler, 2008; Roddaz et al., 2010; Louterbach et al., no prelo], enquanto outros propõem 
início da formação da bacia do ante-país durante o Eoceno Inferior [Viramonte et al., 1999] 
ou após esse período [Jordan et al., 2001, 2010]. Deixando um intervalo de idade imprecisa 
em relação ao passo de uma bacia de tras-arco para uma bacia de ante-pais. A ferramenta de 
proveniência sedimentar permitirá obter o primer registro de fonte dos Andes. 
 
A geometria atual da deformação da frente orogênica andino-amazônica está bem 
definida, mas a história da deformação é imprecisa. Por exemplo, não se sabe se a propagação 
da deformação subandina foi de forma contínua ou em várias etapas.  Os estudos de 
termocronologia feitos pelo grupo GET da Universidade de Toulouse através do acordo IRD-
Perupetro, registraram datações das últimas fases da deformação subandina [Espurt et al., 
2011; Gautheron et al., 2013; Eude et al. 2015; Louterbach, 2014; Hurtado et al. 2016, 
Calderón et al., 2017a]. Para complementar este tipo de reconstituição é necessário estudar a 
história do preenchimento sedimentar Mesozoico e Cenozoico, que pode ser realizado por 
meio da análise de proveniência sedimentar com objetivo de relacionar os processos 
tectônicos e sedimentares ao longo do tempo. Além desses processos, esse tipo de abordagem 
permite esclarecer a complexa sucessão de ambientes sedimentares (continentais vs marinha) 
que caracteriza a história da bacia amazônica ocidental [Roddaz et al., 2010]. Esses 
resultados são também indispensáveis para a modelagem do sistema petrolífero da bacia 









Figura 1. 3 .- DEM (Modelo Digital de Terreno) representando as principais morfoestruturas que 
limitam a bacia Huallaga. 
 
1.1. Objetivo Principal 
 
 Estudar a proveniência sedimentar do intervalo Mesozoico-Cenozoico da Bacia 
Huallaga; 
 Definir os processos geodinâmicos que afetaram as mudanças de proveniência 
sedimentar. 
1.2. Objetivo Especifico 
 
 Determinar o início da compressão da cadeia orogênica dos Andes em relacion ao 
passo de uma bacia de back-arc para uma bacia de foreland; 
 Compreender a evolução dos diferentes segmentos da cadeia dos Andes em relaciom 
com a mudança da provenienci do intervalo Paleogeno-Neogeno. 




1.3.  Estrutura da dissertação  
 
Capítulo 1 – apresenta a introdução, localização, justificativa e os objetivos da dissertação, 
além de fornecer breve contextualização dos assuntos abrangidos em cada capítulo. 
Capítulo 2 - inclui conceituação teórica relacionado com a descrição da Cordilheira dos 
Andes Centrais, a bacia do ante-país, tectônica andina, contexto geológico da bacia do 
Huallaga e hipóteses da proveniência no contexto de bacia de ante-pais. 
Capítulo 3 - apresenta a metodologia e controle de amostragem dos dados adquiridos em 
campo juntamente com procedimentos analíticos feitos no laboratório. 
Capítulo 4 - apresenta todos os novos resultados obtidos para esta tese. 
Capítulo 5 - contempla o artigo com título: “Late Cretaceous-Early Paleocene drainage 
reversals of the Amazonian rivers driven by Equatorial Atlantic ocean opening and 
Andean uplift”. 
 
Capítulo 6- apresenta a análise da proveniência dos sedimentos do Paleogeno-Neogeno 
(Cenozoico) da Bacia de Huallaga. 
Capítulo 7-  conclusões






2. CONCEITUAÇÃO TEORICA 
 
2.1. Contexto Goedinâmico dos Andes Centrais 
 
A Cordilheira dos Andes desenvolveu-se ao longo da margem ocidental do continente Sul-
americano (Figura 2.1) e representa um dos mais importantes sistemas de montanhas do 
mundo. Estende-se por mais de 8000 km, situando-se entre o Mar do Caribe ao Norte e o 
Mar de Scotia ao Sul. Os Andes é um típico exemplo de margem continental ativa que resulta 
da subducção da Placa Oceânica Nazca / Antartica ao longo da placa continental Sul-
americana [Dewey et al., 1970; James, 1971; Hermoza, 2004; Ramos, 2009]. A formação 
dos Andes ocorreou diante de um complexo cenário geológico onde os processos tectônicos, 
magmáticos e sedimentares ao longo do tempo e espaço, condicionaram as características de 
suas principais províncias morfoestructurais [Ramos, 2009a]. De Norte a Sul, os Andes são 
caracterizados por variações geométricas e morfológicas importantes. Estas variações têm 
sido correlacionadas com a evolução dos parâmetros da subducção, especificamente a 
velocidade e ângulo a placa subductante. Gansser et al. (1973) e Jordan et al. (1983) dividem 
os Andes em três segmentos: Andes Setentrionais, Andes Centrais e Andes Austrais (Figura 
2.1).  
 
1) Os Andes Setentrionais se estendem do norte da Venezuela (12° de latitude Norte) ao 
norte do Peru (4° de latitude Sul). Sua formação tem relação com à interação das 
placas do Caribe, Cocos, Nazca e Panamá, e sua estruturação está relacionada a 
processos de acreção dos fragmentos da crosta oceânica e dos arcos insulares durante 
o Mesozoico e Cenozoico; 
 
2) Os Andes Centrais estendem-se do Norte Peru (4° latitude Sul) à Argentina (40° 
latitude Sul). O desenvolvimento dessa parte dos Andes resulta da subducção da Placa 
de Nazca sob o continente Sul-Americano, 
 




3) O Andes Austrais ou Meridionais, desenvolve-se entre 40° e 55° de latitude Sul. Este 
segmento dos Andes é interpretado como o resultado de subducção das placas 


























Figura 2. 1 Segmentação dos Andes em America do Sul. Delimitação dos Andes Centrais Norte pôr 
as deflexões de Huacabamba e Abancay. (Modificado de Sempere et al., 2002 e Eude; 2014). 




Os Andes Centrais constituem um segmento de cerca de 4,000 km de comprimento, que 
corresponde à parte mais longa da cadeia andina. Eles podem ser divididos em três partes: (i) 
a norte é circunscrita ao território peruano e tem seu limite Norte coincidente com a Deflexão 
de Huancabamba, e seu limite Sul com a Deflexão de Abancay; (ii) a intermediária que 
corresponde ao Oroclino Boliviano que se desenvolve entre o Sul do Peru e Norte da 
Argentina e; (iii) finalmente, a parte sul que se estende pelo território da Argentina e Chile 
(Figura 2.1 e 2.2). 
 
O segmento dos Andes Centrais apresenta hoje dorsais assísmicas com mesetas oceânicas 
que são geradas pela subducção sob a placa Sul-americana, que se move para o Oeste a uma 
velocidade média de 48 mm/ano [Silver et al., 1998; Gripp e Gordon, 2002].  Estas estruturas 
são formadas de norte a sul pela Dorsal do Carnegie no Equador (~ 2° N), Dorsal Nazca no 
Peru (~ 15° S), Dorsal de Iquique ao Norte do Chile (~ 22° S) e finalmente, Dorsal Juan 
Fernandez no Chile central (33° S) (Figura 4). A subducção dessas dorsais tem implicações 
importantes para a deformação [Moretti, 1982; Moretti e Ngokwey, 1985; Cloos, 1992; 
Scholtz et Small, 1997; Dominguez et al., 1998; Gutscher et al., 2000; Ramos et al., 2002; 
Hampel et al., 2004], erosão [Clift et al., 2003; Wipf et al., 2008] e sedimentação [Hampel, 
2002; Von Huene et al., 2004] das bacias pertencentes à litosfera continental. 
 
A subducção das dorsais sob o continente sul-americano é caracterizada pela ausência da 
atividade vulcânica em algumas áreas [Nur e Ben-Avraham, 1981; McGeary et al., 1985] e 
a elevação de muitas centenas de metros da zona de ante-arco [Machare y Ortlieb, 1992; Von 
Huene et al., 2004; Gutscher et al., 1999; Le Roux et al., 2000; Hampel, 2002; Clift et al., 
2007]. A subducção das dorsais Nazca, Carnegie e Justo Fernandez limitam um segmento de 
subducção horizontal conhecido como "Flat Slab" [Gutscher et al., 2000; Espurt et al., 2007] 
localizado na zona central do Peru e norte da Argentina. A distribuição da sismicidade e das 
imagens tomográficas têm sido usados para descrever a geometria adotada pelo plano 
Benioff-Wadati da Nazca abaixo do continente sul-americano [Espurt et al., 2007] (Figura 
2.2).  





Figura 2. 2 (A) DEM (NASA SRTM Gtopo 30) da margem ocidental da Placa Sul-americana com 
a subdivisão dos Andes e a presença das Dorsais Oceânicas. (B) Contexto geodinâmico da placa 
de Nazca junto com as dorsais assísmicas. Os triângulos vermelhos representam as zonas de 
vulcanismo andesítico. A subducção das dorsais de Nazca e Juan Fernandez limitam o segmento 
de “flat slab” (FS). EFSA: Empurrão frontal subandino. (C) Secao A-A’ mostrando a geometria do 
plano de Watadi-Benioff do segmento dos Andes Centrais Norte onde desenvolve-se a subducção 
do tipo Flat Slab. (Modificado de Espurt, 2008). 
 




Os dados sísmicos mostram que a litosfera oceânica começa com um ângulo de cerca de 30° 
a uma profundidade de 100-120 km, em seguida fica em posição horizontal abaixo dos Andes 
e da região Subandina, para depois aumentar a inclinação abaixo da Retro-bacia de Ante-país 
Amazônica chegando até 650 km de profundidade [Espurt et al., 2007; Ramos et al., 2009b] 
(Figura 2.2-C). Alguns estudos [DeCelles et al., 2009; Martinod et al., 2010, 2013] sugerem 
que o Flat Slab poderia controlar a propagação da cunha orogênica em direção a bacia de 
ante-país, sendo assim crucial no desenvolvimento de processos de erosão e sedimentação. 
 
 
2.2. Geologia do segmento Norte dos Andes Centrais 
 
 
A morfologia do Norte dos Andes Centrais está diretamente ligada ao espessamento da 
crosta terrestre, cujas estimativas variam entre 30 e 40 km [James, 1971; Beck et al., 1996]. 
O encurtamento horizontal do prisma orogênico nessa região é estimado em cerca de 220 
km, sendo o mesmo dividido entre as duas principais cadeias de montanhas: a Cordilheira 
Oriental com encurtamento estimado em 142 km; e a Cordilheira Ocidental com 
encurtamento estimado em 78 km [Eude, 2014; Calderon et al., 2017a]. Os Andes Centrais 
Norte, onde se situa a área do presente estudo, são estruturados e diferenciados por grandes 
unidades morfotectônicas dispostas entre o Escudo Brasileiro ao Leste e Oceano Pacífico ao 
Oeste. De leste para oeste essa região pode ser subdividia em: Retro-bacia de Ante-país 
Amazônica, Cordilheira Oriental, Cordilheira Ocidental e a Bacia de Ante-arco (Figura 2.3 
& Figura 2.4). 
 
 
i) O sistema de Retro-bacia de Ante-país é constituído pelas bacias de Huallaga 
(zona Subandina) e Marañón (zona foredeep) [Eude et al., 2015; Calderon et al, 
2017b] (Figura 2.4). A série sedimentar dessas bacias correspondem a sequências 
de depósitos marinhos e continentais com idades variando entre o Paleozoico e o 
Cenozoico que recobrem um embasamento Pré-cambriano [Kummel, 1946; 
Jaillard et al., 1990; Sanchez et al., 1997; Alvarez & Calderon, 1999; Hermoza et 
al., 2005; Roddaz et al., 2010]. Esses sedimentos diminuem de espessura para 




leste, em direção ao Escudo Brasileiro. A bacia Huallaga corresponde à zona 
subandina estruturada por um sistema de dobras produto dos empurrões de baixo 
ângulo (thin skin tectonics) nos níveis de evaporitos [Eude et al., 2015; Calderon 
et al., 2017a]. Esses empurrões têm vergência para Leste e são limitados pelo 
desenvolvimento de empurrões do embasamento com vergência Oeste que se 
encontram por baixo da bacia [Eude et al., 2015; Calderon et al., 2017a]. A bacia 
de foredeep Marañón apresenta uma deposição sedimentar sub-horizontal afetado 
pelo desenvolvimento de empurrões de alto ângulo (thick skin tectonics) 
caracterizadas por inverter falhas normais do embasamento [Eude et al., 2015]. 
 
ii) A Cordilheira Oriental é composta essencialmente por rochas vulcânicas e 
sedimentares de idades Paleozoicas [Wilson e Reyes, 1964; Haeberlin et al., 
2004] e Mesozoicas [MacLaughlin, 1924; Rosas et al., 2007] depositadas sobre 
um embasamento metamórfico Pré-cambriano conhecido como Complexo 
Marañón [Wilson e Reyes, 1964; Wilson, 1985; Sanchez, 1995; Chew et al., 
2007; Cardona et al., 2009; Scherrenberg et al., 2012] que são intrudidos por 
plutons de idade Permo-Triassica associados com o Rift Mitu (Pfiffner e 
Gonzalez, 2013). Este segmento é caracterizado por presentar falhas normais e 
falhas inversas do embasamento. Estas falhas normais estão relacionadas com a 
formação do Rift Permo-Triássico e as falhas inversas são formadas pela inversão 
de falhas normais durante o desenvolvimento da Tectônica Andina [Mégard, 
1978; Wilson, 1985; Sempere et al., 2002; Rosas et al., 2007; Bump et al., 2008]. 
Para Oeste estes blocos invertidos correspondem ao "back-stop" que gera a 
deformação em direção à zona subandina [Eude et al., 2015; Calderon et al., 2017] 
(Figura 2.4). 
 
iii) A Cordilheira Ocidental é dividida em três segmentos: Faixa Dobrada de 
Marañon, a Bacia do Calipuy e o Batólito Costeiro. A Faixa Dobrada de Marañon 
[Mégard 1978; 1984; Janjou et al., 1981; Mourier, 1988] marca a fronteira entre 
as Cordilheiras Oriental e Ocidental (Figura 6). A estratigrafia dessa faixa 
dobrada corresponde a sequências de depósitos marinhos e continentais com 




idades Mesozóica-Cenozóica depositados sobre o embasamento do Complexo 
Marañón. As rochas são afetadas por dobras relacionadas às falhas de inversão do 
Rift Permo-Triasico e a um sistema de dobras e imbrincações gerados por 
empurrões de baixo angulo com vergência E-NE [Scherrenberg et al., 2012, 2014; 
Eude, 2014]. A bacia Calipuy está presente ao Norte da Cordilheira Ocidental 
(Cossio, 1964, Cobbing e Pitcher, 1972; Webb, 1976; Petford e Atherton, 1994] 
e é composta essencialmente por rochas vulcânicas de idade Eoceno-Mioceno 
[Noble et al., 1974-1979-1990; Reyes Rivera, 1980] em discordância com os 
sedimentos da Faixa Dobrada de Marañon e Batólito Costeiro. O Batólito 
Costeiro é um grande corpo plutônico que se formou durante o Cretáceo Superior-
Eoceno ao longo da margem ocidental peruana [Litty et al., 2017]. 
 
iv) As Bacias Trujillo e Salaverry fazem parte da bacia ante-arco peruana. Estas 
bacias têm sedimentos Mesozóico e Cenozóico [Vega Guzman, 2003] e repousam 
sobre um embasamento metamórfico Paleozoico-Precambriano com a presença 
de corpos intrusivos do Mesozóico [Wine, 2001]. A estruturação da bacia Trujillo 
apresenta um sistema extensivo que se desenvolveu de Leste para Oeste entre o 
Paleoceno-Eoceno e o Mioceno [Vega Guzman, 2003]. Durante o Paleoceno-
Eoceno desenvolveu-se o sistema de falhas normais e no Oligoceno formou-se 
um prisma progradante gerado pelo desenvolvimento de falhas lístricas 
posteriormente revertidas durante o Mioceno [Vega Guzman, 2003]. A bacia 
Salaverry foi formada durante o Mioceno por meio da reactivação das falhas da 


















Figura 2. 3 Imagen DEM do segmento dos Andes Centrais Norte e Bacia Hidrográfica de 
Amazônas. Som representadas as grandes unidades morfotectônicas junto com a seção regional B-


















Figura 2. 4 Seção B-B’ do segmento dos Andes Centrais Norte com a presença das unidades morfotectónicas e área de estudo. Compilado dos 
trabalhos de Eude et al. (2015); Prudhomme et al. (2016) e Calderon et al. (2017) 





2.3. Sistema de bacia de ante-pais 
 
O termo bacia de ante-país é usado para descrever bacias subsidentes que são 
desenvolvidas em uma litosfera continental [Dickinson, 1974], e estão ligadas, as cadeias de 
subducção e as cadeias de colisão [Beaumont, 1981; Allen et al., 1986]. Uma bacia de ante-
país é uma acumulação de sedimentos provenientes de um orógeno e depositados sobre uma 
região adjacente relativamente pouco deformada pela tectônica. As bacias de ante-país são 
formadas, paralelamente às bordas de placas convergentes. Eles podem ser desenvolvidas em 
uma litosfera continental em subducção e / ou uma litosfera de back-arc. No primeiro caso, 
onde a bacia está geneticamente ligada a uma litosfera em subducção, Catuneanu et al. (1997) 
introduziu o termo de bacia pró- antepaís ou pró-bacia de antepaís. No segundo caso, é usado 
o termo retro-bacia de ante-país (retroforeland basin) (Figura 2.5). Do ponto de vista da 
deformação, o encurtamento da cadeia é amortecido para a bacia de ante-pais na forma de 
duplex, anticlinais de rampa, dobras pela propagação de falhas e zonas triangulares. 
Consequentemente, a bacia de ante-país foi deformada gradualmente e migra para a zona 
frontal da frente da deformação. 
 
2.3.1. Segmentação da Bacia de Ante-país 
 
Bacias de ante-país são submetidas a uma flexão da litosfera em resposta à 
combinação das sobrecargas supra e sublitosféricas [Beaumont, 1981; Jordan & Fleming, 
1991; Sinclair et al., 1991; Sinclair & Allen, 1992; Watts, 1992; Beaumont et al., 1993; 
DeCelles & Giles, 1996]. Essas estruturas são entidades geométricas complexas que são 
convenientemente melhor descritas como sistemas de ante-país [Decelles & Giles, 1996]. 
Dentro de um sistema ante-pais, estes autores distinguem quatro zonas de deposição: wedge-
top, foredeep, forebulge e back-bulge (Figura 2.6 e 2.7). Esta divisão resulta da resposta à 
sobrecarga desenvolvida no prisma orogênico de forma que a quantidade de deformação é 
proporcional à massa da carga e da sua distribuição, tal como sugerido pela Figura 2.8. A 
evolução da flexão e do perfil da superfície está ilustrada na Figura 2.7.  
 





A curvatura da flexão é similar a uma curva sinuosa, onde a magnitude da curvatura 
diminui exponencialmente com o aumento da distância em relação a sobrecarga orogênica. 
Durante a sobrecarga da litosfera, as zonas correspondentes ao foredeep e ao forebulge 
migram para as extremidades do ponto de articulação da flexão (flexural hinge line Hf). Em 
resposta à flexão durante períodos de forte erosão do prisma orogênico que tipicamente foi 
manifestado durante estados de rejeição isostática (orogenic unloading) mostra uma evolução 
oposta aos períodos de carga litosférica (orogenic loading). Com efeito, como mostra a Figura 
2.8, a zona de deposição que se desenvolve durante estas fases tem uma inclinação geral 
(foreslope) no sentido do depocentro principal da bacia (foresag). 
 
2.3.2. Áreas de depósito  
 
Em cada uma das zonas de deposição os parâmetros controladores de sedimentação 
(tectônica, eustasia, suprimento sedimentar) evoluindo de maneira diferente [Decelles & 
Giles, 1996]. 
Figura 2. 5 Sistema da bacia de ante-país, localização dos diferentes tipos de bacia em uma zona 
de convergência (modificado de Catuneanu et al., 1977, em Christophoul, 1999) 
 





Figura 2. 1 Seção esquemática mostrando a organização morfo-estrutural das zonas de deposição 
do sistema de ante-país (modificado de DeCelles & Giles, 1996). 
 
A- Zona de deposição de Wedge-top 
A zona de “wedge-top” compreende massas de sedimentos que se acumulam na parte frontal 
do prisma orogênico. Isto corresponde a uma área onde a deformação é amortecida, em outras 
palavras, torna-se a margem ativa do sistema de ante-país onde se desenvolvem estruturas e 
empurrões (zonas triangulares e duplex), assim com bacias transportadas (bacia de piggyback). Esta 
zona de deposição, que por muito tempo foi considerada parte da cadeia, regista a evolução 
cinemática do prisma orogênico. A sucessão e propagação dos sistemas tipo CAS (Cavalgamento, 
Anticlinal – Sinclinal), são particularmente interessantes no sentido de que eles revelam o tipo de 
deformação (amortecimento de estruturas cavalgantes) e permitem calibrar a propagação da 
deformação no tempo. Do ponto de vista sedimentar, são comuns a presença de depósitos 
continentais, associados a conos aluviais, rio entrelaçados, e depósitos submarinos, como sedimentos 
finos carbonáticos (sedimentação normal) e depósitos turbidíticos gravitacionais. Estes depósitos sin-
orogénicos são caracterizados também por o desenvolvimento de discordâncias progressivas 
[Déramond et al., 1996]. 
 
 





Figura 2. 7 Configuração do sistema de ante-país (foreland) durante um período de sobrecarga da 
litosfera em função da intensidade da sobrecarga lateral (Catuneanu et al. 2000, em Gil, 2001). 
 
B.- Zona de depósito Foredeep  
 
Corresponde a uma bacia localizada entre a parte do frente orogênico e forebulge ou 
anel periférico, e forma um prisma sedimentar que diminui de espessura em direção ao cráton 
(Figura 2.6). Esse tipo de depozona recebe a maior acumulação de sedimentos derivados 
essencialmente a partir da erosão da estrutura da cadeia orogênica. Do ponto de vista 
sedimentar, é reconhecido ambientes aluviais e fluviais subaéreos que se sobrepõem a 
complexos conjuntos de turbiditos fluvio-deltaicos de ambiente marinho. A discordância 
progressiva pode ser encontrada perto do depósito de wedge-top mais desaparecem na 















Figura 2. 8 Evolução da flexão do perfil topográfico em função de uma sobrecarga da 
litosfera o de um reajuste isostático (Catuneanu et al., 2000, em Gil, 2001). 
 





C.- Zona de depósito forebulge.  
 
Esta zona está localizada no anel periférico da flexão do embasamento da bacia. 
Comumente é difícil se identificar a zona de relevo positivo associado ao forebulge, que 
muitas vezes é submetido a erosões e pode migrar ao longo do tempo (Figura 2.6). Em 
situações em que essa estrutura é atenuada ou não preservada, denomina-se de “missing-
periferal bulge”. Quando os sedimentos de foredeep chegam a progradar para a área 
forebulge, em geral são associados a fluviais ou eólicos, ou bem como plataformas 
carbonáticas marinhas locais.  
D.- Zona de depósito back-bulge. 
Esta zona desenvolve-se entre o forebulge e o Cratón estável, e é caracterizada 
essencialmente por depósitos finos continentais ou marinhos rasos (plataformas 
carbonáticas). As sucessões sedimentares mais espessas podem ser provenientes do flanco 















2.4. Contexto Geológico da Bacia Huallaga e Marañon  
 
As bacias sub-andinas de Marañon e Huallaga, localizam-se na chamada zona andino-
amazônica de transição de Bacia do Ante-país Amazônica Norte [Espurt et al., 2007 e 2011]. 
Estas sub-bacias são classicamente interpretadas como componentes de um sistema de bacia 
de ante-país, onde a zona subandina do Huallaga é correlacionada com a "wedge-top 
depozone" e a área de Marañon com a " foredeep depozone " [Hermoza et al., 2005; Roddaz 
et al., 2005] (Figura 2.6). O sistema de empurrão da bacia de Huallaga é caracterizado por 
um forte encurtamento horizontal a partir do desenvolvimento da Cordilheira Oriental 
formando um "backstop", produto da inversão do Rift Permo-Triassico [Rosas et al., 2007; 
Eude et al., 2015]. Há várias versões da seção estrutural balanceada do sistema da bacia de 
ante-país de Huallaga- Marañón [Gil, 2001; Hermoza et al., 2005 e Eude et al., 2015]. Elas 
mostram a importância da tectônica de “thin skin” controlada por um nível regional de 
evaporitos do Permiano [Calderón et al., 2017a]. Os autores estimam um encurtamento 
horizontal total em torno de 80 a 90 km.  
 
A porção Leste da parte frontal do empurrão Huallaga e a porção sul da Bacia de 
Marañón são deformadas pela atividade tectônica de “thick skin”, comportando-se como uma 
cunha superior em vez de uma área de “foredeep” da bacia de ante-país. Seções sísmicas 
mostram os empurrões do embasameto com vergência de leste para oeste, que se ramificam 
de uma falha de deslocamento em profundidade [Devlin et al., 2012; Eude et al., 2015]. Os 
empurrões com vergência oeste são herdados de empurrões do Permiano produto da 
Orogenia Gondwaniana [Calderón et al., 2017a]. O sistema do empurrão do embasamento 
afunda-se ao Oeste embaixo da Bacia de Huallaga e interfere com a deformação da cobertura 
sedimentar. O Alto de Cushabatay, na zona de transição Huallaga- Marañon, é a expressão 
geomórfologica de tais estruturas e a fronteira dessas duas bacias. A complexa cunha 
orogênica Huallaga-Marañon é ilustrada e descrita em uma seção estrutural balanceada 
atualizada (Figura 2.14).  
 




Figura 2. 9 .- Mapa geológico 1: 1 000 000 (INGEMMET) da área de estudo . A localização da seção estrutural balanceada é 
indicada por uma linha preta. As linhas vermelhas indicam a localização das seções sísmicas interpretadas (Tomado de Eude et al., 
2015). 
 




O limite norte das bacias Huallaga-Marañon é marcado pela bacia Oriente, que se estende 
até o Equador [Balkwill et al., 1995; Baby et al, 2013]. O limite sul dessas bacias é marcado 
pelo Alto de Contaya e pelo sistema de Faixa dobrada da bacia de Ucayali [PARSEP, 2001]. 
A Oeste são limitadas pela Cordilheira Oriental [Hermoza et al., 2005] e a Leste pela flexura 




A cobertura sedimentar envolvida na deformação do sistema da bacia de ante-país do 
Huallaga- Marañón consiste de uma série Pré-Andina, com uma discordância sobre uma 
cunha sedimentar marinha e continental do Cretáceo Superior, com uma diminuição de 
espessura para nordeste. Sobre essa sucessão depositam-se sedimentos cenozoicos de 
ambiente continental e marinho raso (Figura 2.11 e 2.12). A série Pré-Andina inclui depósitos 
clásticos e carbonáticos marinhos do Ordoviciano, Devoniano, Carbonífero e Permiano, 
parcialmente erodidas abaixo de uma discordância de fim do Permiano, que marcou o início 
de um longo período de rifting e pós-rifting de colapso regional [Rosas et al. 2007]. Essa 
discordância é coberta por uma camada regional de evaporitos, sempre considerada de idade 
Jurássica, apesar da ausência de datação [PARSEP, 2001; Moretti et al., 2013]. As revisões 
recentes da estratigrafia regional com base em correlações do subsolo, graças aos novos 
dados sísmicos (banco de dados da Perupetro S.A.) e novas observações de campo, 
permitiram reconsiderar uma posição estratigráfica permiana para as camadas regionais de 
evaporito, que atua como o nível de cavalgamento no sistema de empurrão de Huallaga 
[Hurtado et al, 2014; Baby et al, 2014; Calderon et al., 2017a].  Este nível aflora no Diápiro 
de Callanayacu, ao Leste do empurrão de Chazuta (empurrão frontal de Huallaga; ver Figura 
2.11 e 2.14). Ao longo do Rio Huallaga, os evaporitos são cobertos por folhelhos pretos, 
calcários e dolomitos marinhos de idade desconhecida ou imprecisa. A correlações sísmicas 
Norte-Sul entre as bacias Marañon e Ucayali mostram que este nível de carbonato está 
relacionado com a Formação Shinai [Hurtado et al., 2014; Baby et al., 2014; Calderon et al., 
2017a], datando-se a partir do final do Permiano na área de Camisea [Seminário et al., 2005]. 
Ao longo do Rio Huallaga, a Formação Shinai é coberta por cerca de 2.000 metros de arenitos 
e siltitos eólicos e fluviais, que podem ser correlacionados com a Formação Nia Inferior da 




área de Camisea [Seminario et al., 2005], e a Formação Sarayaquillo [PARSEP, 2001]. Estas 
séries continentais são consideradas de idade Triássico e Jurássico [PARSEP, 2001; 
Seminário et al., 2005; CORELAB, 2012]. Ao Oeste, os arenitos eólicos gradam lateralmente 
para os depósitos de rift continental do Grupo Mitu e depósitos marinhos de pós-rift do Grupo 
Pucará presente na Cordilheira Oriental [Rosas et al., 2007]. Estas unidades se sobrepõem 
diretamente com um embasamento conhecido como Complexo Marañón [Wilson, 1985]. 
Esta mudança lateral que aparentemente ocorre na zona de transição entre a Bacia de 
Huallaga - Cordilheira Oriental, corresponde à fronteira oriental de Rift do Grupo Mitu. A 
inversão tectônica do Rift Mitu controlou a deformação e propagação da faixa dobrada e 
empurrão subandino. Após um importante hiato sedimentar (145-120 Ma.), foram 
depositadas as sequências do Cretáceo Superior [CORELAB, 2012]. Elas incluem unidades 
do Albiano ao Maastrichtiano, formadas por sequências fluviais que gradam para sequências 
marinhas profunda com arenitos, folhelhos, xistos e carbonatos (Cushabatay-Raya, Chonta-
Agua Caliente; Vivian-Cachiyacu-Huchpayacu; ver Figura 2.12). As sequências a Leste 
foram depositadas na bacia de “retroforeland” andino-amazônico e controladas pelo 
carregamento tectônico incipiente da cunha orogênica andina. Hoje são reconhecidos como 
os sistemas principais de petróleo da província Oriente-Mendes [Marksteiner e Aleman, 
1997; Barragan et al., 2008]. Os reservatórios são depósitos flúvio-deltáicos e estuarinos das 
formações Cushabatay, Agua Caliente e Vivian, enquanto que as rochas geradoras são 
compostas de folhelhos e calcários das formações Raya e Chonta [Mathalone e Montoya, 
1995; PARSEP, 2001]. 
 
A série de Cenozóica apresenta significativas variações laterais na zona de wedge-top de 
Huallaga e na área de ante-país de Marañon. Isso foi bem descrito em termos do ambiente de 
ante-país controlado por um sistema de propagação de empurrão, pelo Hermoza et al. (2005) 
e Roddaz et al. (2010), mais existe um pobre controle bioestratigráfico e a maioria das idades 
são assumidas pela posição estratigráfica. A sequência do Paleoceno-Eoceno Inferior começa 
com arenitos fluviais e de marés da Formação Casa Blanca [Gil, 2001 e suas referências], 
comparável ao depósito, Vivian. Movendo-se gradualmente para siltitos vermelhos e 
folhelhos formando depósitos fluviais distais (Formação Yahuarango). A seqüência do 
Eoceno-Oligoceno apresenta uma discordância erosiva regional, que se estende ao Norte do 




Equador e Colômbia. Esta erosão tem sido interpretada como um período orogênico 
[Christophoul et al., 2002]. A Formação Pozo do Eoceno Médio-Superior, é desenvolvida 
em ambiente marinho raso, sobrepõe-se com siltitos e arenitos do ambiente fluvial do 
Oligoceno da Formação Chambira [Eude et al., 2015]. A sequência do Neógeno marca início 
do desenvolvimento do moderno sistema de Huallaga “depozona  de wedgetop” e uma forte 
subsidência, com um ambiente deltáico gradualmente evoluindo para um ambiente de 
sistema aluvial chamado Formação Ipururo-Juanjui [Hermoza et al., 2005]. Esta sequência 


































Figura 2. 10 Carta estratigráfico e sistemas de petróleo ao longo da bacia Huallaga e Marañon. Os nomes de ciclos orogênicos são aqueles 
comumente usados nos Andes (ver Ramos, 1988; Caputo, 2014; Chew et al., 2016). (Tomado de Calderón et al., 2017). 




























Figura 2. 2 Seções sísmicas 91MPH-23 (A-bacia Huallaga) e BP-19 (B-bacia Marañon), mostrando os diferentes estilos estruturais. A 
localização fica no mapa geológico da Figura 2.11. (Tomado de Calderón et al., 2017). 





2.4.2. Marco Estrutural - Seção Estrutural Balanceada da bacia Huallaga-Marañon 
 
O Modelagem por seção balanceada é uma técnica bem estabelecida para restaurar 
uma ou mais das estruturas tectonicamente deformadas, e sua utilidade tem sido aplicada em 
muitas áreas de faixa dobrada para determinar os intervalos de encurtamento [por exemplo, 
Dahlstrom, 1969; Boyer e Elliott, 1982; Kley, 1996; Giambiagi e Ramos, 2002; Espurt et al., 
2008]. A seção B-B' representa uma compilação dos trabalhos realizados por Eude et al. 
(2015) e Calderon et al. (2017). Com uma direção NE-SW e dispostas ortogonalmente ao 
eixo do dobramento, esta seção tem 470 km de comprimento e um encurtamento horizontal 
calculado de 80 Km. Ela começa na borda oriental da Cordilheira Ocidental, passa pela 
Cordilheira Oriental e termina na bacia de Marañon (Figura 2.14).  
 
A seção balanceada foi construída de acordo com os conceitos da tectônica de 
dobramento [Dahlstrom, 1969; Boyer e Elliott, 1982]. A Cordilheira Oriental representa um 
anticlinal de rampa intra-crostal que em direção à margem nordeste inverte o Rift Pré-Andino 
[Rosas et al., 2007; Eude et al., 2015]. A estrutura interna apresenta falhas extensionais que 
incluem quatro falhas normais orientadas para o sudeste e duas falhas normais orientadas 
para nordeste (Figura 2.14). Aquelas falhas foram passivamente transportadas e em alguns 
casos revertidas. A seção equilibrada indica o encurtamento acomodado para a bacia da 
Cordilheira Oriental e em menor medida a propagação para oeste do dúplex de embasamento. 
O sistema de empurrões da bacia Huallaga- Marañon é caracterizada pelas estruturas 
de tipo "think skinned y thick skinned". Seções de sísmica de reflexão, foram usadas para a 
construção da seção balanceada e são apresentadas em detalhe no trabalho de Eude et al. 
(2015) e Calderon et al. (2017) (Figura 2.12 e 2.13). Na bacia de Marañon, são reconhecidas 
falhas de embasamento com vergência leste (thick skinned tectonics) que deformam a série 
inteira do Neógeno (Figura 2.13). A estratigrafia e espessuras são limitadas por poços de 
sondagem: Ponasillo 1X, Loreto 1X, Santa Lucía 1X, Floresta 1X y Tamanco 1X (localização 
na Figura 2.12). A seção foi balanceada usando o software Midland Valley Move 2016, 
baseado no algoritmo do flexural-slip, que permite manter as camadas paralelas ao modelo 
tipo de camada (base do Neogeno) e a área da unidade retrodeformada. A seção transversal 




foi restaurada na base da Formação Cushabatay, que selou uma discordância erosiva regional 
(Figura 2.14). 
A oeste do poço Loreto 1 X, a sísmica de reflexão mostra que os empurrões do embasamento 
com vergência para o ocidente são herdados de uma faixa dobrada do Permiano [Calderón et 
al., 2017b] (Figura 2.14). Abaixo da bacia de Huallaga, este sistema de empurrões do 
embasamento reativado é evidente na seção sísmica (Figura 2.13) e pela atividade de sismos 
[Devlin et al., 2012]. A melhor expressão topográfica desta profunda deformação coincide 
com o Alto de Cushabatay, situado a leste do empurrão frontal da bacia de Huallaga 
(empurrão de Chazuta), onde ocorre a estrutura do Diapiro Callanayacu (Figura 2.14). A 
estrutura do Callanayacu é um diápiro de evaporito permiano deformado no topo do Alto de 
Cushabatay, que foi desenvolvido entre o empurrão intra-embasamento e o empurrão em 
evaporitos. Na bacia do Huallaga, a cobertura mesozóica e cenozóica é intensamente 
deformada pela tectônica de pele fina, com uma extensão sobre a camada espessa de 
evaporitos do permiano e contínua na parte superior dos empurrões de embasamento. A seção 
sísmica 91 23 MPH (Figura 2.13) mostra claramente o grande cavalgamento causado pelo 
empurrão de Chazuta, cujo deslocamento para o leste é de cerca de 40 km. Mais a oeste, o 
anticlinal Biabo é uma grande dobra pela propagação de falha, que desenvolveu o poderoso 
preenchimento de sedimentos Neógeno na “wedge-top depozone” do Huallaga. A zona de 
transição de Huallaga- Cordillera Oriental corresponde a um sinclinal transportado Neógeno, 
produto da inversão do Rift Triássico. Esta inversão é bem ilustrada pela restauração da seção 
estrutural balanceada (Figura 2.14)




Figura 2. 12 Secção regional estrutural balanceada modificada de Eude et al (2015) e Calderón et al (2017) localizada na Figura 2.12. A seção foi balanceada ao nível da discordância da base do Cretáceo (Albiano-
Aptiano). 





2.5. Proveniência sedimentar da bacia de ante-pais 
 
Os sedimentos derivados das cadeias orogênicas e cratôns adjacentes se acumulam nas bacias 
de ante-país desenvolvidas em resposta à carga tectônica causada por subducção, colisão 
continental e / ou acreção [Jordan, 1995; Decelles e Giles, 1996]. No caso dos sistemas 
orogênicos com fontes suficientes de sedimentos, variações espaciais e temporais podem 
fornecer informações importantes relacionadas com a cinemática da deformação, evolução 
do terreno e dispersão de sedimentos [Cawood e Nemchin, 2001; McLennan et al., 2001]. 
Em um preenchimento sedimentar sintectônico, a história de erosão das rochas mais 
resistentes do orógeno exhumado é representado no registro sedimentar da bacia associada. 
A metodologia de proveniência sedimentar busca correlacionar a composição dos sedimentos 
deste registro com a área fonte. 
A composição dos sedimentos que se acumulam em uma bacia de ante-país reflete a 
composição da fonte. A área fonte pode ser a faixa orogênica ou cratôn ou outro setor das 
margens ou do interior da bacia (Ex:. um paleoalto). A deposição destes sedimentos apresenta 
uma composição particular, que é evidência direta de que foram expostos ao intemperismo e 
erosão em algum lugar na possível área fonte. Para correlacionar os sedimentos da bacia de 
ante-pais com a área fonte é importante conhecer a idade estratigráfica deste sedimento junto 
com a litologia, geocronologia, composição química e isotópica da potencial área fonte. 
Durante uma orogenia, a erosão da cadeia de montanha à medida que evolui vai acumulando 
sedimentos na bacia adjacente. Estas bacias acumulam a composição da área fonte de forma 
inversa, sendo as unidades mais jovens as primeiras a serem erodidas e depositadas na bacia, 
assim se tem uma distribuição invertida da coluna estratigráfica em comparação com a área 
fonte que é chamada “normal unrrofing sequence”. [Colombo, 1994]. (Figura 2.16). As 
rochas sedimentares passaram por diferentes processos de erosão e deposição e estão 
relacionadas a processos de intemperismo, diagênese, transporte e reciclagem de sedimentos. 
De fato, é importante fazer diferentes metodologias que complementam a interpretação em 
um modelo de proveniência sedimentar. 





Figura 2. 13 Modelo esquemático da sedimentação tipo “normal unrrofing sequence” associado 
com o desenvolvimento de um orógeno. O tempo e representado pelo T1, T2 e T3 onde se tem 
diferentes estágios de deformacao e deposição de sedimentos. 
 




Nos últimos anos, a geocronologia U-Pb em zircão detrítico tornou-se uma das abordagens 
mais úteis para identificar fontes sedimentares das bacias e em alguns casos 
cronoestratigrafía [Gray e Zeitler de 1997, Decelles et al., 1998, 2004; Gehrels et al, 1999, 
2000; DeGraaff Surpless et al, 2002; Dickinson e Gehrels, 2003; Amidon et al, 2005; 
Surpless et al, 2006]. Os zircões detríticos são altamente resistentes ao imterperismo químico 
e físico. Na proveniência, a idade de um único grão de zircão é interpretada como o tempo 
de cristalização de uma rocha. Um depósito sedimentar, provavelmente, contém vários 
componentes de múltiplos fontes cristalinas como resultado de múltiples episódios 
magmáticos em uma localidade de justaposição tectônica de rochas de diferentes idades, 
misturado pela confluência de drenagem de multiples localidades e reciclagem de sedimentos 
antigos. Portanto, para caracterizar completamente todos os componentes de proveniência 
sedimentar, todas as idades dentro de uma população de zircões detríticos de uma amostra de 
arenito devem ser determinados e exibidos em um histograma [Gehrels et al., 2011]. Os 
estudos da geoquímica de sedimentos é particularmente apropriada no caso de sedimento de 
tamanho de partícula fina [siltito ou argila;. McLennan et al, 1993]. Ele pode ajudar a 
controlar os processos sedimentares e composição da fonte a partir da composição 
geoquímica destes sedimentos. O uso de isótopos de Sm / Nd e 87Sr / 86Sr são particularmente 
úteis porque os sedimentos geralmente mantêm sua mesma assinatura isotópica de Nd-Sr ao 
longo dos processos de interperie, transporte, deposição e diagénese [De Paolo, 1981; 
Goldstein et al, 1984; Linn et al., 1992; Jones et al., 1994; Winter et al, 1997] 
 
2.5.1. Hipoteses de proveniência da Retrobacia de ante-pais Andino Amazônia  
 
A Bacia Huallaga como parte do sistema da bacia de ante-país do norte da Amazônia tem 
limites estabelecidos. Para o Leste limita-se com o Cráton Amazônico e para Oeste com o 
segmento Norte da Cordilheira dos Andes Centrais. Contrastando histórias sobre a crosta 
continental cratônica, arco vulcânico-magmático andino e faixa dobrada poderíamos dizer 
que apresentam diferentes idades, litologias e composições químicas e isotópicas. Isso 
permite levantar suposições claras relacionadas ao preenchimento da retro-bacia de ante-país 
andino- amazônica. Aqui, descrevemos várias hipóteses específicas para as bacias formadas 




entre os Andes e o Cráton Amazônico, ao norte da América do Sul. Neste estudo, cada 
hipótese enfatiza a análise U-Pb de zircão detrítico e relações isotópicas de Nd. 
As fontes potenciais das rochas sedimentares estudados incluem rochas pré-cambrianas do 
Craton Amazônico e rochas magmática e sedimentares fanerozóicas dos Andes Centrais 
Norte. Muitos estudos têm demonstrado que a composição isotópica de Nd dos sedimentos 
amazônicos pode ser utilizada para decifrar a fonte e reconstruir redes de paleodrenagens 
[por exemplo, Basu et al., 1990; Roddaz et al., 2005]. Sedimentos atuais dos rios das áreas 
cratônicas são caracterizados por uma composição isotópica de Nd com valores baixos εNd 
(0) <-15 [Allègre et al., 1996, Bayon et al., 2015], enquanto o sedimento suspensão (SPM) 
de rio possui valores εNd (0) > -12,1 [Viers et al., 2008]. Por exemplo dos rios que nacem 
das áreas dos Andes, os valores do SPM do rio Solimões têm εNd (0) (-8,9 a -9,9) eles ainda 
superam o rio Madeira (-10,8 a -12,1). Os sedimentos atuais do Delta do Amazonas têm 
valores εNd (0) entre -10,5 e -10,7 [Bayon et al., 2015]. Como Nd é um elemento de terra 
rara que não é fraccionado pelos processos sedimentares e pós-deposicionais [por exemplo, 
McLennan et al., 1993 e suas referências], estes resultados podem ser aplicados a sedimentos 
amazônicos anteriores. Com base nestes dados as rochas sedimentares derivadas das regiões 
do Craton têm valores εNd (0) entre -14,5 e -20 e as rochas derivadas dos Andes têm valores 
εNd (0) > -13,8 [Figueiredo et al., 2009; Roddaz et al. 2005]. Na Colômbia, foi utilizado o 
valor limite de εNd (0) -12,7 para distinguir entre as rochas sedimentares derivados dos 
Andes e do cratôn [Nie et al., 2012]. 
Da mesma forma, as idades U-Pb zircão têm sido utilizados em estudos de proveniência de 
sedimentos amazônicos para decifrar as contribuições relativas das rochas de fonte andina e 
cratônica (Perez et al., 2016; Louterbach et al., no prelo) Os Andes e Craton Amazônico são 
caracterizados por apresentar terrenos de diferentes idades. O Craton Amazônico é 
caracterizado por idades U-Pb em zircão detrítico do Pré-cambriano (> 600 Ma, 
principalmente a idade de Greenville e outras idades pré-cambriana de> 2200, 2200-2000, 
2000-1820, 1820-1540, 1540-1300, 1300-900 Ma) [Priem et al., 1989; Teixeira et al., 1989; 
Goldstein et al., 1997; Restrepo-Pace et al., 1997; Cordani et al., 2000; Chew et al., 2007; 
Horton et al., 2010; Nie et al., 2012]. (Figura 2.17) 





Figura 2. 14 Mapa de America do Sul ilustrando as principais províncias orogênicas (modificado 
de Restrepo-Pace et al., 1997; Ramos, 2000; Tassinari et al., 2000; Loewy et al., 2004; Bahlburg et 
al., 2006; Chew et al., 2007; Rino Et al., 2008; Santos et al., 2008, Balhburg et al., 2011, Spikings 
et al., 2016). 






Figura 2. 15 Mapa Geologico do Perú (1:1000000) ilustrando o controle das idades 
geocronológicas obtidas do site GEOCATMIN do Servicio Geológico do Perú (INGEMMET). 
 




Os Andes Centrais, são caracterizados por idades U-Pb em zircão detritco do Fanerozoico 
(<550 Ma, principalmente de idade Mesozóico-Cenozoico) [Martin-Gambojav y Winkler, 
2008; DeCelles et al., 2011; Horton et al., 2015, 2016; Spikings et al., 2016], com a exceção 
de outros terrenos Pre-cambreanos junto com terrenos de metassedimentos com idades do 
Neoproterozoico (Complexo Marañon) que chegou a desenvolver-se na Cordilheira Oriental 
do Perú (Chew et al., 2007). Os dados geocronológicos do portal GEOCATMIN do Serviço 
Geológico do Perú (INGEMMET) contêm as idades U-Pb, Ar-Ar, K-Ar obtidas no território 
peruano. Estes dados são representados graficamente na Figura 2.18 foram definidas áreas 
representativas de acordo com a escala de tempo geológico e complementado com os 
histogramas de dados U-Pb de alguns autores (Chew et al., 2007-2008). Pode-se observar que 
cada área está localizada em um dos segmentos que compõem a Cordilheira dos Andes 
Centrais (Cordilheira Oriental e Ociental) (Figura 2.19). Para o segmento da Cordilheira 
Ocidental, é possível observar as áreas que representam as idades do intervalo Pré-cambriano 
até Cenozóico. Para o Sul da Cordilheira Ocidental, se tem a presença de rochas 
metamórficas de idade Pré-cambriano correspondente ao embasamento andino associado 
com intrusões do Paleozóico chamado Macizo de Arequipa [Wasteneys et al, 1995; Loewy 
et al, 2004; Casquet et al., 2010]. Esta estrutura é adjacente à sucessão de lavas vulcânicas, 
brechas piroclásticas e sedimentos vulcânicos de composição basalto-riolítica com idade 
Triássico- Jurássico (216- 132 Ma) chamado Arco Chocolate [Boekhout et al., 2012] (Figura 
2.19). Ao Norte estende-se um longo segmento de plutons com idade Cretáceo-Paleógeno 
(102-37 Ma) Chamado Batólito Costeiro [Mukasa et al., 1986, Litty et al., 2017]. Ao Norte 
da Cordilheira Ocidental é reconhecida a presença de depósitos vulcânicos de idade 
Cenozóica (40-10 Ma) associado com o desenvolvimento de Arco Calipuy [Navarro et al, 
2010; Pajuelo et al, 2015]. Este arco vulcânico se prolonga para a Cordillera Ocidental do 
Equador gerando depósitos vulcânicos e sendo fonte dos sedimentos do Cenozoico da bacia 
Oriente [Hungerbühler et al, 2002; Gombojav e Winkler, 2008] (Figura 2.19).  
O segmento que corresponde à Cordilheira Oriental é composto de áreas que representam as 
idades Mesozóico, Paleozóico e Pré-cambriano (Figura 2.19). O embasamento andino está 
composto de rochas metamórficas e metassedimentos do chamado Complexo Marañon. Esta 
unidade é caracterizada por apresentar principalmente idades do Famatiniano (500-400 Ma), 
idades do Brasiliano (700-500 Ma) e idades do Greenville- Sunsas (1300-900 Ma) [Chew et 




al., 2007-2008]. Ao Sul do Complexo Marañon foram reconhecidas idades U-Pb de 315-260 
Ma associados com eventos magmáticos e metamórficos relacionados com a fase 
Gondwadiana [Chew et al., 2016]. Estas rochas metamórficas estão sobrepostas por níveis 
de rochas vulcânicas e sedimentos composto por lavas do tipo andesítico-basáltico do 
chamado Grupo Mitu relacionado com o desenvolvimento do rifting continental [Reitsma et 
al., 2010]. O Rift Mitu estende-se ao longo do segmento da Cordilheira Oriental e apresenta 
idades entre 240-217 Ma [Spikings et al., 2016]. 
 
Figura 2. 16 Mapa do Perú e Equador ilustrando as principais áreas fonte por período de tempo 
do segmento dos Andes Centrais gerado dos trabalhos de (Mukasa et al., 1986; Chew et al., 2007- 
2008-2016; Navarro et al., 2010; Boekhout et al., 2012; Casquet et al., 2013) junto com os dados 
recopilados pelo INGEMMET. 






3. AMOSTRAGEM E MÉTODOS 
 
 
3.1. Controle de amostragem 
 
3.1.1. Estrategia de Amostragem 
 
Foi feito o trabalho de campo com o objetivo de coletar amostras e adquirir dados 
das rochas sedimentares do intervalo Triássico-Neógeno da Bacia de Huallaga. 
Foram feitas 5 transectas de campo ao longo da Rodovia Fernando Belaunde 
Terry (região San Martin) (Figura 3.1 e 3.2): 
 
 Tabalosos-Pacaysapa (A) 
 Tarapoto-Shanusi (B) 
 Chazuta-Shapaja-Juan Guerra (B) 
 Juan Guerra – Picota (C) 
 Bellavista – Juanjui (D) 
 
Os resultados do trabalho de campo permitem a obtenção de dados relacionados 
com: levantamento de colunas estratigráficas e aquisição de amostras para a 











Figure 3. 1 Mapa geológico da área de estudo (1:100000) ilustrando as secoes de trabalho junto com a localização dos poços de petróleo adjacentes Ponasillo 1-X e Loreto 1-X.
























Figure 3. 2 Mapa geológico das diferentes seções de trabalho onde foram coletadas as amostras. 
A: Tabalosos-Pacaysapa; B: Tarapoto-Shanusi, Chazuta-Shapaja-Juan Guerra C: Juan Guerra – 











3.1.2. Localização e Coleta de Amostras 
 
As amostras foram coletadas no intervalo sedimentar Triássico-Neógeno, 
aflorante ao longo das transectas e representados na Tabela 3.1 (anexos), Figura 
3.2 e Figura 3.6. De acordo com os métodos de análise, as amostras foram obtidas 
como segue: 
 
 Análise de U-Pb em zircão detrítico, foram obtidas 12 amostras de 
arenitos pesando 9 a 14 Kg por amostra (localização de amostras na Figura 
3.6 e fotos na Figura 3.3). 
 
 Análise de Sr-Nd, foram obtidas 32 amostras rochas sedimentares finas 
com um peso aproximado de 500 gr a 1 Kg por amostra (localização de 
amostras na Figura 3.6). 
 
 As colecta de amostras foram complementadas com datações 
bioestratigráficas feitas por CORELAB (2012) nos poços de Loreto 1-X e 
Ponasillo 1-X principalmente do intervalo Cretáceo-Triassico. As 
datações bioestratigráficas obtidas do trabalho dos Paleontólogos da 




































Figure 3. 3 Fotografias dos afloramentos onde foram coletadas as amostras de U-Pb. A= Formação 
Nia Inferior (Jurássico – Triássico), B= Formação Sarayaquillo (Jurássico), C= Formação 
Cushabatay (Albiano), D= Formação Vivian (Mastrichtiano), E= Formação Yahuarango 
(Paleoceno), F-G= Formação Yahuarango (Paleoceno – Eoceno?), H-I= Formação Chambira 
(Oligoceno-Mioceno), J-K-L= Formação Ipururo (Mioceno). As localizações das amostras ficam nos 























3.2.1. Controle Bioestratigráfico 
 
O controle bioestratigráfico está baseado na recompilação da informação obtida 
dos relatórios apresentado por INGEMMET (1997) e CORELAB (2012). Os 
dados de INGEMMET pertencem a informação biestratigráfica de superfície 
recompilada para o BOLETIN N°94 (Sanchez et al., 1997). O controle 
bioestratigráfico feito por CORELAB foi efetuado nos poços LORETO 1-X y 
PONASILLO 1-X localizados dentro da área de estudo (Figura 3.1). Os dados 
recompilados foram complementados com novos dados obtidos por Pierre Olivier 
Antoine (Universidade de Montpellier) no intervalo Paleógeno-Neógeno 
localizados dentro das transectas desenvolvidas (Figura 3.2) e representado na 
coluna estratigráfica generalizada (Figura 3.6). 
 
3.2.2. U-Pb vía LA-ICP-MS em zircão detrítico  
 
As amostras coletadas são localizadas na coluna estratigráfica generalizada 
(Figura 3.6), foram analisadas no Laboratório de Geocronologia da UNB. A 
separação de concentrados de zircão foi realizada conforme o procedimento 
padrão do laboratório, no qual a amostra é reduzida e extraída a fração inferior a 
500 μm.  A partir do material recolhido são concentrados é passado pelo separador 
isodinâmico Frantz e finalmente o zircão são separados em lupa binocular. Para 
a confecção dos montagems não foi realizado nenhum processo de seleção dos 
zircões, visando uma amostragem randômica das populações existentes nas 
rochas sedimentares. Os montagems foram confeccionados com resina epóxi (a 
frio), desgastados e polidos para exposição do interior dos grãos.  
As determinações realizadas no LAM-ICP-MS seguiram o procedimento 
apresentado por Buhn et al (2008). As análises isotópicas foram realizadas no 
LAM-MC-ICP-MS Neptune (Thermo-Finnigan) acoplado ao Nd-YAG (= 213 




mn) Laser Ablation System (New Wave Research, USA). A ablação dos grãos foi 
realizada em spots de 25-40 μm, em modo raster, com frequência de 9-13 Hz e 
intensidade de 0.19 a 1.02 J/cm2. O material pulverizado foi carreado por um 
fluxo de He (~0.40 L/min) e Ar (~0.90 L/min). Em todas as análises foi utilizado 
o padrão internacional GJ-1 para a correção da deriva do equipamento, assim 
como o fraccionamento entre isótopos de U e Pb.   
 
Os dados foram adquiridos em 40 ciclos de 1 segundo. O procedimento de 
coletada de dados seguiu a sequência de leitura: 1 branco, 1 padrão, 7 amostras, 
1 branco e 1 padrão. Em cada leitura são determinadas as intensidades das massas 
202Hg, 204 (Pb+Hg), 206Pb, 207Pb, 208Pb e 238U. A redução dos dados brutos, 
que inclui as correções para branco, deriva do equipamento e Pb comum, foram 
realizadas em planilla EXCEl, (Chronus feito por Felipe Valença) confeccionada 
no próprio laboratório. As incertezas associadas as razões apresentadas nas 
tabelas são de 1σ, em porcentagem. As idades foram calculadas utilizando o 
Chronus e os histogramas forom feitos usando o ISOPLOT 4.1. 
 
3.2.3. Método Sm-Nd 
 
As análises isotópicas de Sm-Nd seguiram o método descrito por Gioia & 
Pimentel (2000). Neste procedimento cerca de 50 mg de amostra pulverizada é 
misturada 3.2 a uma solução traçadora de 149Sm e 150Nd. A amostra é dissolvida 
em cápsulas de Savillex por meio de sucessivos ataques ácidos em HF, HNO3 e 
HCl. Os conteúdos de Sm e Nd são extraídos através de colunas de trocas 
catiônicas, confeccionadas em Teflon e preenchidas com resina LN-Spec. Os sais 
de Sm e Nd são depositados em filamentos de rênio com ácido nítrico e 
evaporados. As leituras das razões foram realizadas no espectrômetro de massas 
multicolector, modelo Finnigan MAT 262 em modo estático. As incertezas para 
as razoes de Sm/Nd e 143Nd/144Nd são inferiores a +- 0.5% (2σ) e +- 0.005% 
(2σ), respectivamente, baseados em repetidas análises nos padrões internacionais 
BHVO-1 e BCR-1. A razão 143Nd/144Nd foi normalizada em função da razão 
146Nd/144Nd de 0,7219.  






3.2.4. Método 87Sr/86Sr 
 
Para a determinação da razão 87Sr/86Sr foi seguido procedimento apresentado por 
Gioia et al. (1999), no qual cerca de 50 mg de rocha total pulverizada é pesada e 
adicionado 1 ml de ácido acético (0,5 N). Este material é centrifugado e o 
sobrenadante evaporado. O resíduo é dissolvido em 1 ml de HCl (6N) e a solução 
passa por coluna de troca catiônica para a extração do Sr. A coluna é preenchida 
pela resina Sr-spec (Dt Bu CH18-C6 em 1-octanol). O sal de Sr é depositado em 




























 Figure 3. 4  Coluna estatigráfica composta com o controle de amostragem 









4.1. Cronoestratirafia- novos dados bioestratigráficos 
 
O controle bioestratigráfico foi bem estudado por CORELAB nos poços adjacentes 
(Loreto 1-X y Ponasillo 1-X) para o intervalo Triássico- Cretáceo (Tabela 4.1). Novos 
estudos feitos por Pierre Olivier Antoine (Universidad de Montpellier) nas rochas 
sedimentares que compõem o intervalo Paleoceno-Mioceno ajudam a obter a idade 
estratigráfica das amostras estudadas para proveniência a partir da identificação de 
microfósseis e macrofosseis (Tabela 4.1). Este estudo foi feito nas transectas 
mencionadas na Figura 3.2 e localizado na coluna estratigráfica generalizada (Figura 
3.6). Para o transecto de Juanjui (Figura 3.2 e Figura A-3) foram adquiridas amostras 
de fósseis do intervalo Paleoceno-Eoceno, que corresponde à Formação Yahuarango 
no qual foi recolhida também a amostra de U-Pb “HUA-063”. Este intervalo foi 
reconhecido como a "Zona de Sphaerochara", tal como foi definido nos Andes 
peruanos e Amazônia (Contamana), o desenvolvimento da biozona representa uma 
idade do Daniano – Paleoceno Inferior (Antoine et al., 2016; Jaillard et al., 1994). 
Neste segmento a co-ocorrência de “Grambastichara” subcylindrica (Paleoceno- 
Eocene Inferior; Mourier et al., 1988), Sphaerochara inconspicua (Cretáceo-
Paleoceno; Feist & Brouwers, 1990), Sphaerochara huaroensis (Paleoceno-Eoceno 
Inferior; Mourier et al., 1988), Brevichara sp? e Platychara cf. perlata? (Paleoceno; 
Louterbach et al., 2014) com várias outras espécies de Sphaerochara (Paleoceno 
Inferior), permitem apoiar esta hipótese (Tabela 4.1).  
 
Na transecta de Chazuta- Shapaja (Figura 3.2 e Figura A-1) foram reconhecidos os 
membros que compõem a Formação Pozo. A base desta unidade corresponde às 
barras de arenitos intercaladas com níveis de folhelho e siltito que representam um 




ambiente fluvial e é chamado de Membro Pozo Sand. Para o topo muda para facies 
de folhelhos junto com niveis de carbonatos chamado de Membro Pozo Shale.  
 
Este intervalo foi determinado como ambiente estuarino – marinho raso de idade 
Oligoceno Inferior- Eoceno Superior. Foi reconhecida a ocorrência de Rodenta 
Caviomorpha, Actinopterygii, Chondrichthyes, Eusuchia, Pyrotheria y Osteichthyes. 
Estas mesmas especies foram reconhecidas em Contamana (Antoine et al., 2016) e 
representam um ambiente marinho raso que dominava esta parte da Amazônia. Este 
evento marinho está relacionado com a transgressão do “ Mar de Pozo” e corresponde 
a um período de descarga orogênica onde o tectonismo era mínimo (Hermoza et al., 
2004; Roddaz et al., 2010).  
 
Neste mesmo segmento os níveis superiores correspondem a um aumento das 
camadas de arenitos de ambiente de maré. A altura das amostras de U-Pb HUA 433 
e HUA 432 (Figura 3.6 e Figura A-1) foi identificado a ocorrência de dentes 
Purussaurus representando uma idade Mioceno Médio a Superior e à transição de 
sedimentos das formações Ipururo e Chambira. No transecto Juan Guerra – Picota 
corresponde ao segmento de Abra de Machungo onde se reconhece a presença de 
grandes canais fluviais que são intercalados por níveis de paleossolos que em alguns 
casos contêm grandes quantidades de gipsita e é chamado Formação Chambira. 
Nestes canais foi obtido amostra U-Pb TRU-69 (Eude, 2014) e nos níveis de 
paleossolo foi identificados resíduos de mamíferos do tipo Notoungulate e 
Astrapothere que fizeram parte da fauna no Oligoceno (Figura A-4 e Tabela 4.1). 
 
Tabela 4.1 Dados bioestratigráficos coletados dos trabalhos de CORELAB (1), INGEMMET 
















4.2. U-PB vía LA-ICP-MS em zircão detrítico 
 
As amostras de U-Pb estão localizadas na coluna estratigráfica generalizada e as 
idades de zircão foram representadas em porcentagens. Os intervalos das idades 
correspondem à províncias tectónicas conhecidas no Cátron Amazonico e regiões 
adjacentes sendo representados no histograma generalizado (Figura 4.3) e na Tabela 
4.2 (modificado de Restrepo-Pace et al., 1997; Ramos, 2000; Tassinari et al., 2000; 
Loewy et al., 2004; Bahlburg et al., 2006; Chew et al., 2007; Rino et al., 2008; Santos 
et al., 2008; Reimann et al., 2010).  O intervalo Triássico-Jurássico não apresenta 
idades de zircões menores que 260 Ma. Os picos principais ocorrem entre 0.9 -1.3 Ga 
(30%), 0.5-0.7 Ga (27 %) y > 2.2 Ga (16 %) juntamente com picos menores entre 
1.3-1.54 (7 %), 1.9-2.2 (6%), 0.7-0.9 (5%), 0.26-0.4 (5%), 1.54-1.82 (4%), 1.82-1.9 
(2%), 0.4-0.5 (2%) y 0.22-0.26 (1%). O intervalo Cretáceo (Albiano –Mastrichtiano), 
não apresenta idades de zircões menores que 253 Ma. Os picos principais ocorrem 
entre 0.9 -1.3 Ga (26%), 1.54-1.82 (24%), 1.3-1.54 (15 %), 1.82-1.9 (10%) y 1.9-2.2 
(9%) juntamente com picos menores entre 0.5-0.7 Ga (5 %), 0.7-0.9 (3%), > 2.2 (3%), 
0.4-0.5 (2%), 0.26-0.4 (2%) y 0.22-0.26 (1%).  
 
O intervalo Paleoceno-Eoceno não apresenta idades de zircões menores que 65 Ma. 
Os picos principais ocorrem entre 0.9 -1.3 Ga (26%), < 0.22 (17%), 0.5-0.7 Ga (16 
%) y 1.54-1.82 (12%) juntamente com picos menores entre 1.3-1.54 (9 %), 0.7-0.9 
(7%), 1.9-2.2 (4%), 0.4-0.5 (3%), 1.82-1.9 (2%), 0.26-0.4 (2%), 0.22-0.26 (1%) y > 
2.2 (1%). O Oligoceno não apresenta idades de zircões menores que 23 Ma. Este 
intervalo tem a particularidade de apresentar um pico com idades entre 24 –63 Ma 
(65%) juntamente com picos menores entre > 2.2 (10%), 0.9 -1.3 Ga (8%), 1.3-1.54 
(6 %), 1.54-1.82 (6%), 1.82-1.9 (2%), 1.82-1.9 (2%) e 0.5-0.7 Ga (1%). O intervalo 
Mioceno não apresenta idades de zircões menores que 19 Ma. Os picos principais 
ocorrem entre 0.9 -1.3 Ga (27%), 0.5-0.7 Ga (17 %), 0.26-0.4 (11%) y < 0.22 (8%) 
juntamente com picos menores entre 0.22-0.26 (7%), 1.3-1.54 (7 %), 0.4-0.5 (5%), 
0.7-0.9 (5%), 1.54-1.82 (5%), 1.9-2.2 (3%), > 2.2 (1%) e 1.82-1.9 (1%). 





4.3. Metodo Sr-Nd 
 
As concentrações de Sr e Nd e as composições isotópicas do intervalo Jurássico -
Neógeno dos sedimentos da bacia Huallaga estão representados na Tabela 4.3 e os 
resultados estão representados no gráfico, εNd(0) vs 87Sr / 86Sr (Figura 5.3 e 6.2). As 
rochas sedimentares do Triássico-Jurássico apresentam uma gama de valores de εNd 
(0) entre -7.9 a -10 com uma composição isotópica de 87Sr / 86Sr entre 0.720302-
0.718028. O intervalo Cretácico (Albiano-Mastrichtiano), apresenta uma gama de 
valores de εNd (0) entre -18.59 a -16.81 com uma composição isotópica de 87Sr / 86Sr 
entre 0.79582- 0.71455. Para o Paleoceno-Eoceno se têm uma gama de valores de Nd 
(0) entre -5.59 y -11.95 com uma composição isotópica de 87Sr / 86Sr entre 0.723330-
0.707630. As rochas sedimentares do Oligoceno apresentam uma gama de valores de 
εNd (0) entre -7.7 a -9.95 com uma composição isotópica de 87Sr / 86Sr entre 
0.716640-0.710520. O Mioceno apresenta valores de εNd (0) entre – 5.89 a -12.66 
com uma composição isotópica de 87Sr / 86Sr entre 0.717450-0.708309. Finalmente, 
a rocha sedimentar do Plioceno-Pleistoceno apresenta valor de εNd (0) de -8.41 com 
uma composição isotópica de 87Sr / 86Sr de 0.719001.





Tabela 4.2 Control de dados de U-Pb representados em percentagens (tomado de Reimman et al. 2010). Os números em azui 
representan os maiores percentages 
 






Figura 4. 1 Histogramas representativos das amostras U-Pb. As populacoes sao representadas 
na Tabela 4.2 
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The northern part of South America has experienced several major changes since the 
Triassic-Jurassic from a rift setting to a retroforeland setting in its Andean margin and margin 
extension and continental uplift following the breakup between Africa and South America. 
So far it is unclear when and how these geodynamical events have affected the paleo 
Amazonian drainage. We have studied the provenance of Triassic–Eocene sedimentary rocks 
deposited in the northern Peruvian Amazonian basin, based on their Sr-Nd isotopic 
composition and on U-Pb datings on zircon. The Triassic–Jurassic samples have εNd (0) 
values ranging from -7.9 to -10.0 and main U- Pb zircon peaks at 0.9–1.3 Ga (31-33%) and 
0.5-0.7 Ga (21-28%) that suggest a mixed contribution from the Western and Eastern 
Cordillera within a back-arc setting. Samples from the Albian–Maastrichtian interval reveal 
much lower εNd (0) values (-16.8 to -18.6) and a dominance of zircon grains derived from 
easternmost Brazilian shield terranes (Ventuari-Tapajos (2.0–1.82 Ga), Rio Negro-Jurena 
(1.82–1.54 Ga) and Rondonia San Ignacio (1.54–1.3 Ga), thus indicating a cratonic source 
for these sedimentary rocks. Finally, the Early Paleocene–Eocene sedimentary rocks 
recorded the first arrival of Andean detritus in the Amazonian retroarc foreland as indicated 
by the εNd (0) values ranging between – 5.6 to -12.0 and up to 16% of the zircon grains 
younger than 120 Ma. These provenance data document for the first time the existence of a 
long-lived Aptian–Maastrichtian continental wide cratonic drainage in the northern part of 
South America. The Late Maastrichtian–Early Paleocene Andean mountain building in the 
Peruvian Andes recorded by the onset of the Andean orogenic provenance provoked a 
reversal of the Amazon drainage. The first Andean-Amazonian rivers hence are no younger 
than Late Maastrichtian-Early Paleocene.   
 





The formation and breakup of supercontinents is accompanied by vertical movements that 
can cause drainage reorganization at continental scale. The Amazon drainage basin of 
northern South America has experienced such reorganization since the Cretaceous (Potter, 
1997). Most of the studies, however, have focused on the Neogene configuration of the basin 
(see (Hoorn et al., 2010) and references therein) and, in particular, on the timing of the 
development of the Amazon transcontinentalization (Figueiredo et al., 2009; Gorini et al., 
2014; Hoorn et al., 2017; van Soelen et al., 2017). A lot of attention has also been given to 
the geodynamic mechanisms (Andean uplift, flat-slab subduction or dynamic topography) 
that may have driven this transcontinentalization process (Eakin et al., 2014; Sacek, 2014; 
Shephard et al., 2010). On the other hand and despite recent studies (e.g. (Stewart et al., 
2016), the pre-Neogene configuration of the Amazon basin has received far less attention 
because the sedimentary archive of the Amazon drainage basin is mostly stored in the Andean 
retroarc foreland basins, which are difficult to access and, generally, lack precise stratigraphic 
dating (Roddaz et al., 2009). Recent studies show that since at least the Neogene, the history 
of the Amazon drainage system is linked with the Andean growth (Hoorn et al., 2017; van 
Soelen et al., 2017). Nevertheless, it is unclear whether a similar link existed in pre-Neogene 
times or not.  
The Andean cycle has started at the beginning of the Jurassic after a gap in subduction activity 
occurred between the late Permian and late Triassic. Since then, the oceanic subduction has 
been an prevalent tectonic process on western South America (Ramos and Aleman, 2000). 
Available studies indicate that between the Jurassic and the early Cretaceous the Andean 
margin has experimented essentially arc and back arc extension (e.g., (Jaillard and Soler, 




1996; Mpodozis and Ramos, 1990). Later on, during late Cretaceous or early Paleogene 
times, the onset of compression in the Andean belt has led to the formation of adjacent 
Andean retroarc basins (DeCelles et al., 2011; DeCelles and Horton, 2003; Giulio et al., 2012; 
Horton et al., 2001; Louterbach et al., n.d.; Nie et al., 2010; Parra et al., 2012; Roddaz et al., 
2009; Sempere et al., 1997). So far it is unclear how and when this Late Cretaceous-
Paleocene onset of Andean compression has affected the Amazonian paleodrainage system.  
At the same time, eastern South America was also experiencing vertical tectonic movements 
related to the Early Cretaceous and Late Albian onset of the South and Equatorial Atlantic 
Ocean opening (Flicoteaux et al., 1988; Förster, 1978; Moulin et al., 2010). For instance, 
(Harman et al., 1998) used fission track data to document a dominant period of uplift of the 
eastern Central Brazilian between ca 130 and 60 Ma. Based on thermochronological studies, 
(Morais Neto et al., 2009) concluded that the Borborema plateau (Northeastern Brazil) also 
experimented Late Cretaceous (between 100 and 90 Ma)  uplift and denudation as a result of 
thickening of the hinterland continental crust and magmatic underplating related to the Saint 
Helena and Ascension plumes that followed the breakup between South America and Africa. 
Other studies have also mentioned Cretaceous uplift of the southeastern part of the 
Amazonian craton and Guyana Highlands ((Potter, 1997; Zonneveld, 1985), as well as of the 
West African craton (e.g. Mourlot et al., submitted), thus indicating that these geodynamical 
mechanisms might have promoted major drainage reorganization in northern South America.    
The present study aims to reconstruct the Trias-Jurassic to Eocene paleodrainage evolution 
of the Western part of the Amazon basin based on new biostratigraphic constraints, U-Pb 
dating of detrital zircons, and Sr-Nd isotopic composition of sedimentary rocks from the 
Amazonian Peruvian retroarc foreland basin in order to evaluate geodynamical processes that 




may have controlled the evolution of the Amazon drainage basin from the Trias-Jurassic to 
the Eocene.  
2. Geological Settings 
 
2.1 Structure and stratigraphy of the Huallaga basin 
The western margin of South America is considered as a type example of ocean-continent 
convergent margin that has been the site of almost continuous subduction since at least the 
Cambrian (Ramos and Aleman, 2000). The Huallaga basin is one of the North Amazonian 
foreland basins (Espurt et al., 2007; Roddaz et al., 2005) that is located in the Sub-Andean 
Zone (SAZ, Figure 1). To the east, the basin is limited from the Marañón basin by the Chazuta 
thrust that corresponds to the frontal thrust of the SAZ (Figure 5.1). To the West, the Huallaga 
basin is limited by the Eastern Cordillera (Figure 5.1). Sequential restoration involving low 
temperature thermochronology dating and balanced cross section suggest that the Eastern 
Cordillera started to uplift between ca 30 and 24 Ma (Eude et al., 2015). The Eastern 
Cordillera corresponds to the tectonic inversion of the Pre-Andean Triassic Rift (Calderón et 
al., 2017; Eude et al., 2015; Rosas et al., 2007). The Huallaga basin deformation is 
characterized by interference of thick-skinned and thin-skinned tectonics controlled by the 
propagation of a regional detachment level located in late Permian evaporates (Calderón  et 
al., 2017) 
The Mesozoic–early Cenozoic sedimentary series within the Huallaga basin are about 3–4 
km thick and include the Sarayaquillo, Cushabatay, Raya, Agua Caliente, Chonta, Vivian, 
Cachiyacu, Casa Blanca, Huchpayacu and Yahuarango formations (Kummel, 1948; Pardo 
and Zúñiga, 1976; Rodriguez and Chalco, 1975; Seminario and Guizado, 1976) (Figure 5.2). 
The stratigraphic ages for these units are generally based on macrofossils, microfossils, and 




among them, palynomorphs (Corelab, 2012; Sanchez et al., 1997) obtained from outcrops 
and adjacent wells (Ponasillo 1-X and Loreto1-X wells). 
The Triassic–Jurassic sedimentary rocks of the Huallaga basin are grouped into the 2,000 m 
thick Sarayaquillo-Lower Nia formations (Calderón  et al., 2017; Corelab, 2012; PARSEP, 
2001). These units consist of Eolian and fluvial reddish sandstones occasionally interbedded 
with shales and siltstone that are exposed along the Huallaga River (eastern flank of the basin) 
(Rodriguez and Chalco, 1975). To the west, the Sarayaquillo-Lower Nia sandstones laterally 
grade to the continental Mitu rift and marine Pucara post-rift deposits that crop out in the 
Eastern Cordillera (Rosas et al., 2007). The Cretaceous sedimentary rocks are separated from 
the Jurassic sedimentary rocks by an erosional unconformity corresponding to a major 
sedimentary hiatus within the basin (145–120 Ma). The oldest Cretaceous sedimentary rocks 
are the deposits of the Aptian-Albian Cushabatay formation in which the monocot 
palynomorph Stellatopollis barghoornii has been reported (Corelab, 2012) (Table 5.2).  This 
~350 m thick formation is characterized by quartz-rich sandstones interbedded with shales 
and silts interpreted as fluvial-deltaic deposits (Rodriguez and Chalco, 1975; Sanchez et al., 
1997; PARSEP 2001). The 180 m thick middle–upper Albian Raya Formation consists of 
shallow marine shales, siltstone and occasional calcareous layers deposited in a shallow 
marine setting (Rodriguez and Chalco, 1975; Sanchez et al., 1997). The Cenomanian Agua 
Caliente formation, 350 m in thickness, is made of fluvio-deltaic quartz-rich sandstones 
interbedded with shales and siltstones (Corelab, 2012; Rodriguez and Chalco, 1975; Sanchez 
et al., 1997). The Coniacian-Turonian Chonta formation is characterized by ~ 750 m of 
marine shales, marls, mudstones and limestones. The Maastrichtian Vivian formation is ~120 
m thick and it consists of fluvial-coastal quartz-rich sandstones (Corelab, 2012; Kummel, 
1948; Pardo and Zúñiga, 1976; Seminario and Guizado, 1976). Laterally, this unit may grade 




into the Cachiyacu Formation (up to 80m thick), which is made of marine black shales. The 
Upper Cretaceous-Paleogene sedimentary rocks are made by intercalations of red and green 
siltstone with quartz-rich sandstones ascribed to the Huchpayacu-Casa Blanca formations 
(Hermoza et al., 2005; Kummel, 1948; Pardo and Zúñiga, 1976). Finally, the Paleogene 
Yahuarango formation consists of 500-1000 m thick fluvial and lacustrine siltstones as well 
as reddish mudstone interbedded with sandstones (Gutiérrez, 1982; Hermoza et al., 2005; 
Kummel, 1948; Roddaz et al., 2009). The age of the Yahuarango formation is poorly 
constrained in the Huallaga basin (for the adjacent Ucayali basin, see Antoine et al., 2016).  
2.2 Source characteristics 
 
Potential sources for the studied sedimentary rocks include Precambrian rocks of the Amazon 
craton (Brazilian-Guyana shield) and the Phanerozoic magmatic and sedimentary rocks of 
Peruvian Andes. 
Many studies have shown that Nd isotopic composition of the Amazonian sediments can be 
used to decipher their provenance and reconstruct paleodrainage networks (e.g. (Basu et al., 
1990; Roddaz et al., 2005). Present-day cratonic-derived river sediments are characterized 
by low radiogenic Nd isotopic composition with εNd(0) values < -15 (Allègre et al., 1996; 
Bayon et al., 2015) whereas Amazon Andean derived river Suspended Particulate Material 
(SPM) have εNd(0) values > -12.1 (Viers et al., 2008). For instance, the Solimões river SPM 
εNd(0) values are higher (-8.9 to -9.9) than those of the Madeira river (-10.8 to -12.1). Present 
day sediments of the Amazon delta have εNd(0) values between -10.5 and -10.7 (Bayon et 
al., 2015). As the Nd is a rare earth element that is not fractionated by sedimentary and post-
depositional processes ((McLennan et al., 1993) and references therein), the Nd isotopic 
composition of past sediments can be used to trace their provenance. Past cratonic derived 




sedimentary rocks have εNd(0) values between -14.5 and -20 and Andean-derived sediments 
have εNd(0) values > -13.8 (Figueiredo et al., 2009; Horbe et al., 2013; Roddaz et al., 2005). 
In Colombia, the εNd(0) cutoff value of -12.7 has been used to distinguish between Andean 
and cratonic derived sedimentary rocks (Nie et al., 2012).   
Similarly, zircon U-Pb ages have been used in provenance studies of Amazonian sediments 
to decipher the relative contributions of Andean and Cratonic source rocks (Louterbach et 
al., n.d.; Perez et al., 2016) because the Andes and the Amazon craton are characterized by 
terranes of different ages. The Amazon craton is characterized by Precambrian zircon U–Pb 
ages (>600 Ma, Figure 3,) (Bahlburg et al., 2009; Chew et al., 2007, 2008; Cordani et al., 
2000; Priem et al., 1989; Restrepo-Pace et al., 1997; Teixeira et al., 1989).  
The Andes are characterized by Phanerozoic zircon U-Pb ages (<550 Ma, mainly Mesozoic-
Cenozoic ages, Figure 5.3) (DeCelles et al., 2011; Horton et al., 2015, 2016; Martin-
Gombojav and Winkler, 2008; Nie et al., 2012; Spikings et al., 2016) with the exception of 
the Marañón  Complex which crops out in the Peruvian Eastern Cordillera. The Marañón 
complex is made of metamorphic and plutonic rocks Precambrian in age (Chew et al., 2007; 
Ramos, 2009).  
3. Sampling and Analytical Methods 
 
Twenty-one sedimentary rocks were sampled across the Mesozoic–early Cenozoic 
succession cropping out in the Huallaga basin (Figure 5.2). Among these samples, seven 
sandstones were used for zircon U-Pb dating and other 14 siltstones and mudstones were 
measured for their whole rock Sr-Nd isotopic composition. The age and stratigraphic position 
of these samples were defined based on fossil assemblages retrieved in the same levels or 
formation (Table 5.2) with the exception of one sample HUA 63. HUA 63 was sampled 




between two fossiliferous beds (TAR-29, below and TAR-30 above, P-O Antoine personal 
communication). TAR-30 yield Ceratodontidae, Potobatis and Gymnuridae macrofossils that 
are charecteritics of Danian-Selandian age (Pierre-Olivier Antoine personal communication). 
Because HUA 63 is below TAR-30, we ascribed an early Paleocene (Danian) age to HUA 
63.  
The U-Pb isotopic analyses on zircon by LA-MC-ICP-MS were conducted at the 
Geochronology Laboratory of the University of Brasília (Universidade de Brasília - UnB) 
following the procedures of (Bühn et al., 2009). Details regarding the analytical procedure 
can be found in the supplementary dataset. Individual zircon ages obtained by LA-MC-ICP-
MS are available in the supplementary dataset (Tables S1 to S7) 
Among the samples analyzed for Sr and Nd isotopes, five were analyzed at the 
Geochronology Laboratory of the University of Brasília (GLUB) and nine at the Geosciences 
Environment Toulouse (GET) in France. Details regarding the analytical procedures used at 
GLUB and at GET (Toulouse) can be found in the supplementary dataset.  
The measured 143Nd/ 144Nd ratios are presented as fractional deviation in parts per 104 (units) 
from 143Nd/ 144Nd in a Chondritic Uniform Reservoir (CHUR) as measured today:  Ɛ Nd 
(0)=[(143Nd/ 144Nd)S / ICHUR(0)_1]*10
4 where (143Nd/ 144Nd)S is the ratio measured in the 
sample today and ICHUR(0) is the 143Nd/ 144Nd in the CHUR reference reservoir today 
(ICHUR(0)=0.512638) (Jacobsen and Wasserburg, 1980). 
 
4. Results 
The Sr and Nd isotope data throughout the Mesozoic–early Cenozoic section of 
Huallaga basin are presented in table 5.3 and figure 5.4. The data reveal a large increase in 
87Sr/86Sr ratios in the late Cretaceous samples if compared both to the Triassic-Jurassic and 




Early Paleocene–Eocene intervals. While the Triassic-Jurassic Sr isotopic ratios range from 
0.718028–0.72030, the late Cretaceous Sr isotope ratios range between 0.714550–0.795820 
(mean ~0.740784), thus indicating a highly radiogenic sedimentary source. Between the late 
Cretaceous and the Eocene there is a gradual decrease in the Sr isotopic ratios, thus indicating 
an input of less radiogenic sedimentary sources. 
The Nd data present also present a major isotopic shift around the Jurassic–
Cretaceous and the Cretaceous–Paleogene transitions. In contrast to the Sr data, the Nd 
isotopic compositions of the late Cretaceous samples are fairly constant for this time interval, 
only varying between -16.8 and -18.6. When compared with the late Cretaceous ℇNd(0) values, 
the Jurassic–Triassic and early Cenozoic samples have ℇNd(0) values higher than -12.0 thus 
indicating the input of more radiogenic Nd sources for these time intervals.  
The spectrum of zircon ages across the Mesozoic–early Cenozoic section of the 
Huallaga basin is presented in figure 4 and in Table 4. The data allow separating the samples 
into three main groups that correspond to those related to the Triassic–Jurassic, the late 
Cretaceous and the Early Paleocene–Eocene. A pronounced population of Neoproterozoic 
and Greenville zircon grains characterizes the Triassic–Jurassic samples. The main zircon 
peak ages of these samples occur at 0.9–1.3 Ga (31-33%) and 0.5–0.7 Ga (21-28%). Other 
noticeable minor intervals are at > 2.2 Ga (8-10%) 1.3–1.54 Ga (6-7%), 2–2.2 Ga (7-8%) and 
0.26–0.4 Ga (4-7%).  
The main age peak ages Albian (HUA 266B) and Maastrichtian (HUA 462) samples 
occur at 0.9–1.3 Ga (40% and 12% respectively), 1.3–1.54 Ga (20% and 15% respectively), 
1.54–1.82 Ga (12% and 42% respectively), 1.82–2.0 Ga (5% and 20% respectively). Minor 
peaks occur at 0.5–0.7 Ga (9% and 1%), and 0.4–0.26 Ga (3% and 1%). In contrast to 




Triassic–Jurassic and Early Paleocene–Eocene samples, significant changes have seemingly 
occurred in zircon provenance between the Albian and the Maastrichtian. For example, the 
younger sample has a less pronounced population of Greenville-Sunsas zircons if compared 
to the older sample. 
A third pattern of zircon population is observed in samples from the Early Paleocene–Eocene. 
They are characterized by the first appearance of zircon-aged population younger than 120 
Ma (up to 16%). Other main peaks occur at 0.9–1.3 Ga (16-31%), 0.5–0.7 Ga (14-22%), with 
minor peaks at 1.54–1.82 Ga (3-20%), 1.3–1.54 Ga (3-19%), 1.82–2 Ga (5-7%), 0.9–0.7 Ga 
(3-4%), 0.5–0.4 Ga (0-4%), 0.26–0.4 Ga (0-6%) and > 2.2 Ga (0-3%).  
 
5. Provenance interpretation and Triassic–Eocene reconstruction of the 
Western Amazon Paleodrainage 
 
When plotted a 87Sr/86Sr vs. Nd(0) diagram (Figure 5.5) and compared with several relevant 
source fields, including Andean volcanic and sedimentary rocks (Barragan et al., 1998; Kay 
et al., 1994; Roddaz et al., 2005; Rogers and Hawkesworth, 1989)), and SPM from the 
Solimões, Madeira and Amazon rivers (Allegre et al., 1996; Viers et al., 2008), the Triassic–
Jurassic sedimentary rocks have Sr and Nd isotopic compositions comparable to those of 
Cenozoic sediments of the Altiplano basin and SPM from the Solimões River. Therefore, the 
Triassic–Jurassic sedimentary rocks are likely to have been sourced by mixed young volcanic 
arc and old sedimentary and cratonic sources. However, there is no evidence of the presence 
of a Triassic or Jurassic volcanic source when analyzing the distribution of U-Pb zircon ages. 
Indeed, the main peak are represented by Greenville-Sunsas (0.9–1.3 Ga) and Brasilian (0.5–
0.7 Ga) age intervals. Zircon grains from younger and older sources also occur, but they seem 




to have played a minor role as source areas. Zircon grains related to the Greenville-Sunsas 
peak (0.9–1.3 Ga) were probably derived from Precambrian terrains located in the Eastern 
Cordillera of Peru and Ecuador, west to the studied area (Marañón Complex, Olmos Complex 
and Cordillera Real) (Chew et al., 2007, 2008) or in the Brazilian and Guianan shields, east 
to the studied area.  The Brazilian zircon grains (0.5–0.7 Ga) were probably derived from 
Neoproterozoic mobile belts associated to Gondwana assemblage. Previous studies that have 
discussed the presence of Neoproterozoic Brazilian zircons in Proto-Andean rocks suggest 
that these grains may have been derived from the Brasília belt or from a Late Neoproterozoic 
magmatic belt buried beneath the present-day Andean belt or Amazon Basin during the 
Eocene–Oligocene (Chew et al. 2008). Alternatively, the Paraguay belt may also be a notable 
source of Neoproterozoic zircon grains (Geraldes et al., 2008). The absence of Triassic or 
Jurassic zircon grains does not exclude a contribution from a volcanic arc source since basic 
effusive/basaltic volcanism usually has very low Zr content. Hence contribution from 
Triassic or Jurassic basaltic rocks could account for the εNd (0) values and the absence of 
Triassic-Jurassic zircons in the sedimentary rocks. If correct, the best candidate could be the 
Colan-Misahualli volcanic series deposited in the northern part of Peru and Ecuador (Romeuf 
et al., 1995) that are characterized mainly by an effusive volcanism with the development of 
andesitic basalts lava flows (Romeuf et al., 1995). Hence the probable source for the Triassic-
Jurassic sedimentary rock may be located in the current Western and Eastern Cordillera of 
northern Peru and Ecuador, which probably represented positive structures and experienced 
uplift and erosion in a rift setting (Figure 5.6). In this scenario, the Western and Eastern 
Cordillera would correspond to the Triassic rift shoulders. 




The transition between the Triassic–Jurassic and the late Cretaceous in the Huallaga basin is 
marked by a major change in the source area of the sediments (Figures 4 and 5). In Figure 5, 
the Sr and Nd isotopic compositions of the late Cretaceous sedimentary rocks plot outside 
the hyperbolic relationship of the Andean volcanic arc and the upper continental crust of the 
Brazilian shield endmembers, suggesting that these late Cretaceous sedimentary rocks are 
not sourced by the Andes. These rocks have Sr and Nd isotopic compositions similar to 
sediments derived from cratonic areas, such as those of the White Sands formation (Roddaz 
et al., 2005) and present day river sediments derived from cratonic areas (Allègre et al., 1996; 
Bayon et al., 2015). The cratonic source is also supported by the zircon U-Pb spectra. 
Contrary to what was found for Triassic–Jurassic samples, there is a major contribution of 
zircon grains related to the Ventuari-Tapajos (2.0–1.82 Ga), Rio Negro-Jurena (1.82–1.54 
Ga) and Rondonia San Ignacio (1.54–1.3 Ga) (Figure 4). Zircon grains from these terranes, 
which form the central part of the Brazilian Shield, account for ~37% and 77% of the zircon 
age distribution in the Albian and Maastrichtian respectively. We argue that the low εNd (0) 
values (between -16.8 and -18.6) and the old zircon grains strongly suggest that the central 
part of the Brazilian shield was the dominant source for the late Cretaceous sedimentary 
rocks, thus indicating a major change in the regional paleogeography and drainage pattern 
during the late Cretaceous.  
Recently, Louterbach et al. (2017) have also demonstrated that early Maastrichtian 
sedimentary rocks of the Amazonian Madre de Dios basin (Southern Peru) had a cratonic 
origin. These sedimentary rocks yield εNd (0) values similar to those of the Huallaga basin 
(~-18) and thy have ~61% of zircon population age also derived from the Central part of the 
Brazilian Shield (Louterbach et al., 2017). Dominant cratonic sources have also been reported 




for the Albian-Maastrichtian sedimentary rocks of the Colombian Magdalena Valley (Nie et 
al., 2012) and for the Ecuadorian Oriente basin (Martin-Gambojav and Winkler, 2008). The 
wide distribution of cratonic-derived zircons in Albian–Maastrichtian rocks from western 
Amazonia suggests the existence of a major westwards drainage system during this time 
interval (Figure 5.6). It further suggests that the eastern border of northern South America 
was significantly uplifted relative to the western border of the landmass.    
Evidence of this uplift during the late Cretaceous has been reported by various studies 
(Harman et al., 1998; Morais Neto et al., 2009; Peulvast and Bétard, 2015; Potter, 1997; 
Zonneveld, 1985). Uplift of the eastern Central Brazilian Shield is documented by fission 
track data which indicate that 3–7 km of denudation took place after mid-Paleozoic times 
with the dominant phase occurring from ~130–60 Ma (Harman et al., 1998). The Borborema 
plateau (Northeastern Brazil) could also be a potential source for the cratonic sedimentary 
rocks deposited in the Huallaga basin. This plateau experimented Late Cretaceous uplift and 
denudation, between 100–90 Ma, following fission track cooling ages (Morais Neto et al., 
2009) as a result of thickening of the hinterland continental crust and magmatic underplating 
related to the Saint Helena and Ascension plumes that followed the breakup of Brazil and 
Africa (Morais Neto et al., 2009). Such uplift is further thought to have occurred somewhen 
between Cenomanian and early Cenozoic times because of the presence of Cenomanian 
marine deposits and the development of Paleogene laterites on the top of the Borborema 
Plateau (Peulvast and Bétard, 2015). Other studies also mentioned Cretaceous uplift of the 
southeastern part of the Amazonian craton and Guyana Highlands (Potter, 1997; Zonneveld, 
1985), that might be related to the same geodynamic and magmatic processes proposed by 
(Morais Neto et al., 2009) to explain the uplift and erosion of the Borborema plateau.  Taken 




collectively, these and our provenance data suggest that a long-lived wide cratonic drainage 
existed in late Cretaceous times, likely driven by the Equatorial Atlantic Ocean opening. 
In the Huallaga basin, early Paleocene rocks are marked by another major change in 
sedimentary provenance. The Sr-Nd isotopic composition of the Early Paleocene–Eocene 
samples plot within the hyperbolic relationship defined by the Andean volcanic rocks and 
Brazilian shield end members (Basu et al., 1990; Roddaz et al., 2005). They further show a 
remarkably similarity to the isotopic compositions of Andean sediments rocks such as the 
Cenozoic sedimentary rocks of the Altiplano (Pinto, 2003), the Late Paleocene sedimentary 
rocks of the Madre de Dios basin (Louterbach et al., 2017), and the SPM transported by the 
Solimões river (Viers et al., 2008). These suggest an Andean origin with a significant 
contribution of Andean volcanic arc rocks. The U-Pb zircon data also reveal a significant 
contribution of zircon grains younger than 120 My (up to 16%), which could be sourced by 
granites of the Coastal Batholith located in the Western Codillera (Litty et al., 2017; Mukasa, 
1986) (Figure 3). Other dominant zircon peak ages are Greenville-Sunsas (0.9–1.3 Ga) and 
Brazilian (0.5–0.7 Ga) that are derived from either the Precambrian basement or reworked 
older sedimentary rocks. The combination of Sr-Nd isotopic composition with the U-Pb age 
distribution suggests a dominant Andean orogenic source for the Early Paleocene–Eocene 
sedimentary rocks deposited in the Huallaga basin (Figures 5.4 and 5.6). An Andean orogenic 
provenance is also documented in the Madre de Dios basin for the Late Maastrichtian–Late 
Paleocene sedimentary rocks interpreted to document the first stage of the Andean erosion in 
the Southern Peruvian Amazon (Louterbach et al., 2017), In Colombia, the first arrival of 
Andean detritus in the Middle Magdalena Valley Basin occurred by Paleocene times (Lisama 




Formation (Horton et al., 2015; Nie et al., 2012), thus reinforcing the fact that the Amazonian 
Andes experimented a significant period of mountain building during the Paleocene epoch.  
6. Conclusions 
The provenance of the Mesozoic–early Cenozoic sedimentary rocks from the Huallaga basin 
indicate that northern South America has undergone major changes in paleogeography and, 
consequently, in the drainage pattern from Triassic to Eocene times. The isotopic data point 
to three main sources of sediments along this time interval:  
 The Triassic-Jurassic sedimentary rocks have εNd (0) values (-7.9 to -10.0) similar to 
those of the SPM of the Solimões River and the Cenozoic sedimentary rocks of the 
Altiplano, indicating that they are likely to have been sourced by mixed young 
Volcanic Arc and old Cratonic sources. Zircon U-Pb ages indicate a dominant 
contribution from the Eastern Cordillera while the absence of Triassic-Jurassic zircon 
ages suggests that the Volcanic Arc contribution may have been sourced from the 
basaltic effusive series located in the Western Cordillera of Peru and Ecuador. This 
Western and Eastern Cordillera provenance is consistent with a rift setting; 
 The Albian–Maastrichtian sedimentary rocks have εNd (0) values (-16.8 to -18.6) 
consistent with a cratonic source and U-Pb zircon age distribution dominated by 
easternmost Brazilian shield terranes ages (Ventuari-Tapajos (2.0–1.8 Ga), Rio 
Negro-Jurena (1.8–1.54 Ga) and Rondonia San Ignacio (1.5–1.3 Ga). These data 
attest to the existence of a long-lived cratonic drainage system that originated in the 
Central-Eastern part of the Brazilian shield; 
 The Early Paleocene–Eocene sedimentary rocks have εNd (0) values consistent with 
an Andean provenance. U-Pb zircon ages are in agreement with this finding with 16% 




of the zircon population age being younger than 120 Ma and sourced by Andean 
volcanic rocks. Other U-Pb age populations indicate contribution from 
metasediments of the Peruvian and Ecuadorian Precambrian basement. This orogenic 
source is characterized by the first arrival of Andean detritus in the Amazonian 
retroarc foreland basin. 
Our data, together with recently published data highlight for the first time the existence 
of a long-lived Aptian–Maastrichtian continental wide cratonic drainage in the northern 
part of South America. This cratonic drainage originated in the Central to Eastern part of 
the Brazilian shield in response to uplift of the eastern South America during the opening 
of the Central Equatorial Atlantic Ocean. The late Maastrichtian–early Paleocene Andean 
mountain building in the Peruvian Andes recorded by the arrival of the Andean orogenic 
provenance in the Peruvian Amazon retroarc foreland provoked a reversal of the Amazon 
drainage. The first Andean Amazonian rivers hence are no younger than late 
Maastrichtian–early Paleocene.  
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Figure 5.1: Geological map of the studied area modified from the INGEMMET Geological 
Map of Peru available at http://geocatmin.ingemmet.gob.pe/geocatmin/. The black rectangles 
denote the location of road and rivers transects where analyzed samples were collected in the 
Huallaga basin. The locations of the Ponasillo and Loreto wells where biostratigraphic 
datings have been performed (Parsep; 2001; Corela, 2012) are also indicated. 
 
Figure 5.2: Jurassic–Eocene representative sedimentary log of the Huallaga basin. The 
analyzed samples for Sr-Nd isotopic compositions and U-Pb dating on zircons are replaced 
on the section based on available biostratigraphic data (Parsep, 2001; Corelab, 2012; this 
study). 
 
Figure 5.3: Map of the northern part of South America illustrating the major tectonic 
provinces and the ages of their most recent metamorphic events. Modified and adapted from 
Cordani et al. (2000), Chew et al. (2007, 2008), Bahlburg et al. (2009, 2011), and Spikings 
et al. (2016). 
 
Figure 5.4: Stratigraphic evolution of U-Pb datings on zircon grains, 87Sr/86Sr  isotopic 
compositions, and εNd(0) values of analyzed samples. 





Figure 5.5: 87Sr/86Sr-εNd(0) values of analyzed sediment compared with data obtained from 
various areas of the Andes and the Amazonian basin. Data sources: A: Quaternary 
Ecuadorian lavas from (Barragán et al., 1998); Madeira and Solimões suspended sediments 
from Viers et al. (2008). Tapajos, Negro, Urucara, and Trompetas suspended sediments from 
Allègre et al. (1996); Mesozoic and Neogene volcanic rocks from Rogers and Hawkesworth 
(1989) and from Kay et al. (1994). Data for Cenozoic sedimentary rocks of the Central 
Depression, Altiplano, Oriental Cordillera, and Subandean Zone from Pinto (2003). Nd-Sr 
isotopic composition of the Brazilian craton from Roddaz et al. (2005). 
 
Figure 5.6: Schematic cross section summarizing the geodynamic context and 
paleogeographic maps construct based on sample provenance interpretations for A) the 
Triassic–Jurassic interval, B) the late Cretaceous interval and C) the early Paleocene–Eocene 



















































Amostra AGE X Y 
1 HUA266B  JURASICO 367067.40 9268429.36 
2 HUA476A JURASSICO-TRIASSICO 399608.91 9279960.48 
3 HUA260 JURASSICO 369191.35 9268320.79 
4 HUA279 JURASSICO 360698.14 9289045.63 
5 HUA266B  CRETACEO 366276.55 9268788.23 
6 HUA 252 CRETACEO 365396.40 9270169.86 
7 HUA281 CRETACEO 359517.16 9288613.58 
8 HUA281 CRETACEO 359517.16 9288613.58 
9 HUA245 CRETACEO 364791.96 9271013.91 
10 HUA234 CRETACEO 363022.27 9271601.41 
11 HUA240 CRETACEO 364175.45 9271318.34 
12 HUA244 CRETACEO 364710.12 9271334.70 
13 HUA 234 CRETACEO 363026.84 9271588.84 
14 HUA 462 CRETACEO 316252.12 9299906.99 
15 HUA 232 CRETACEO 362230.96 9271758.79 
16 HUA 063 PALEOCENO 307190.46 9199934.51 
17 HUA 461 PALEOCENO-EOCENO 315447.85 9298830.79 


































HUA279 JURASSICO 360698.14 9289045.63 3.99 19.83 0.512124 190.00 -10.03 0.718028 7
HUA260 JURASSICO 369191.35 9268320.79 3.12 14.82 0.512233 11.00 -7.90 0.720302 8
HUA281 CRETACEO 359517.16 9288613.58 11.92 63.76 0.740591 39
HUA281 CRETACEO 359517.16 9288613.58 11.92 63.76 0.511754 11.00 -17.24 0.738550 13
HUA245 CRETACEO 364791.96 9271013.91 10.14 53.19 0.511759 12.00 -17.15 0.744522 8
HUA234 CRETACEO 363022.27 9271601.41 2.635 16.01 0.511685 10.00 -18.59 0.795820 12
HUA240 CRETACEO 364175.45 9271318.34 15.27 73.35 0.731918 49
HUA244 CRETACEO 364710.12 9271334.70 7.25 51.05 0.511758 21.00 -17.17 0.731701 16
HUA 462 CRETACEO 316252.12 9299906.99 9.766 0.511695 8 -18.40 0.714550 8
HUA 232 CRETACEO 362230.96 9271758.79 7.73 44.04 0.511776 20.00 -16.81 0.726218 15
HUA 063 PALEOCENO 307190.46 9199934.51 7.077 34.628 0.512099 12 -10.51 0.723330 3
HUA 461-B PALEOCENO-EOCENO 315447.85 9298830.79 3.878 18.840 0.512108 8 -10.35 0.708700 10
HUA 461-C PALEOCENO-EOCENO 315447.85 9298830.79 5.209 23.306 0.512025 10 -11.95 0.710030 5
HUA 460 PALEOCENO-EOCENO 316283.13 9296514.50 5.054 15.747 0.512352 8 -5.58 0.707630 4











































































6. DISCUSSÕES  
6.1. Proveniência sedimentar do Cenozóico na bacia Huallaga 
 
O controle da proveniência do intervalo Triássico – Paleoceno foi descrito no capítulo 
anterior, para o caso do intervalo Cenozóico registra o desenvolvimento dos diversos 
segmentos que compõem a Cordilheira dos Andes Centrais (Ocidental e Oriental). Os dados 
foram plotados no diagrama de 87Sr/86Sr vs. Nd (0) (Figure 6.1) e comparado com áreas 
fonte representativas dos Andes [Barragan et al., 1998; Kay et al., 1994; Rogers and 
Hawkesworth, 1989; Pinto, 2003] juntamente com sedimentos recentes em suspensão dos 
rios Solimões e  Madeira [Viers et al., 2008]. Os histogramas de U-Pb (Figure 6.2 e 6.3) 
foram representados graficamente em duas gamas. O primeiro corresponde a uma gama de 
idades entre 0 e 3 Ga, onde representa as províncias do Craton Amazonico com outras regiões 
adjacentes (Figure 6.2). O segundo intervalo corresponde entre 0 a 500 Ma, onde foi possível 
identificar as diversas fontes reconhecidas nos segmentos que conformam os Andes Centrais 
(Figure 6.3). 
 
Do capitulo anterior é possível dizer que as rochas sedimentares do Paleoceno – Eoceno 
(Formação Yahuarango) apresentam uma fonte mista de arco magmático-vulcânico andino 
junto com metassedimentos correspondentes ao embasamento andino.  Os picos principais 
são representados pelas idades Greenville-Sunsas (0.9-1.3 Ga), idades Brasiliano (0.5-0.7 
Ga) e idades Rio Negro-Jurena (1.54-1.82) que possam representar rochas metamórficas e 
metassedimentos do embasamento pré-cambriano no Peru e no Equador (Complexo 
Marañon, Complexo Olmos e Cordilheira Real) [Chew et al., 2007-2008]. Na bacia Oriente 
(Equador), os detritos das rochas metamórficas pré-cambrianas da Cordilheira Real foram 
documentados como a fonte da Formação Tena (Mastrichtiano-Paleoceno) [Martin-
Gambojav and Winkler, 2008]. A contribuição de idades do arco vulcânico - magmático 
andino (< 0.22 Ga) poderia representar rochas intrusivas que compõem o Batólito Costeiro 
localizado no segmento da Cordilheira Ocidental. 






















 Figura 6. 1 Diagrama 87Sr / 86Sr Vs εNd (0), os valores de sedimentos Paleoceno-Plioceno comparados com os de várias 
áreas dos Andes Centrais. As fontes de dados: A: lavas equatorianas do Quaternário (Barragan et al., 1998). Rios Madeira e 
Solimões de Viers et al. (2008). Rochas vulcânicas do Neogeno e Mesozoico de Rogers e Hawkesworth (1989) em Kay et al. 
(1994). Rochas sedimentares Cenozóicos da Depressão Central, Altiplano, Cordillera Oriental, Zona subandina de Pinto 
(2003).  




Esta estrutura se estende ao longo do ocidente peruano e representa grandes corpos plutónicos 
com idades entre 65- 100 Ma [Mukasa et al., 1986, Litty et al., 2017]. A composição isotópica 
de Sr-Nd das rochas sedimentares do Paleoceno-Eoceno (Figura 6.1) foram plotadas em áreas 
que representam a Depressão Central, Altiplano e Cordilheira Oriental [Pinto et al., 2004] 
que são relacionadas com uma influencia de fontes de reciclagem sedimentar e vulcanismo. 
Para o topo da Formação Yahuarango mostra uma alteração no valor de Nd(0) que muda de 
-11  a -5, que indicaria um possível maior contribuição do arco vulcânica.  Neste período 
poderia ser relacionado com o vulcanismo Eoceno-Mioceno que se localiza no segmento da 
Cordilheira Ocidental ao norte do Perú [Navarro et al., 2010]. 
 
As rochas sedimentares do Paleoceno-Eoceno na bacia Huallaga junto com as rochas 
sedimentares do Paleoceno Superior da bacia Madre de Dios [Louterbach et al., no prelo] 
representam a área onde se localizam os atuais sedimentos do material em suspensão (SPM) 
transportados pelo río Solimões [Viers et al., 2008]. Este período marca o início da influência 
dos Andes produto da inversão da bacia de back-arc devido ao desenvolvimento da tectônica 
andina. Para o segmento de bacias subandinas ao norte da América do Sul (as bacias Valle 
Medio de Magdalena- Colombia, bacia Oriente- Ecuador, bacia Huallaga- norte do Perú e 
bacia de Madre de Dios- Sul do Perú) se registra a presença destes primeiros sedimentos 
procedentes dos Andes durante o Paleoceno [Nie et al., 2012; Horton et al., 2015; Martin-
Gambojav and Winkler, 2008; Louterbach et al., no prelo].  Pode-se dizer que durante este 
período mostrou um drenagem com um transporte procedente do segmento ocidental 
possivelmente limitado a leste pelo Arco de Purus na zona Amazônica Central [Caputo, 
2016] (Figure 6.4). De acordo com o modelo de segmentação da bacia de ante-pais, durante 
este período o segmento da Cordilheira Ocidental representava a depozona de wedge-top e a 
atual zona subandina foi parte da depozona de foredeep. As rochas sedimentares do intervalo 
Eoceno-Oligoceno Inferior correspondem à Formação Pozo, que não apresenta um controle 
de amostragem da proveniência muito detalhado em comparação das outras unidades. A 
presença de Actinopterygii, Chondrichthyes, Eusuchia, Pyrotheria e Osteichthyes no membro 
Pozo Shale indica um ambiente marinho raso-estuarino. A pouca espessura nesta unidade é 
relacionada com uma baixa acumulação de sedimentos que é correlacionável com o período 
de descarga orogênica (Hermoza et al., 2005). Esta quiescência tectônica resulta com o 




desenvolvimento de um sistema transgressivo que afeta a todo o segmento norte da América 
do Sul [Roddaz et al., 2010]. Os dados de paleocorrentes indicam um aporte de sedimentos 


























Figura 6. 2 Histogramas das idades U-Pb (barras brancas) e as funções de densidade de 
probabilidade (curvas vermelhas) dos zircões detríticos. As idades do Craton e os Andes 
foram tomadas de Chew et al., (2007-2008), Bahlburg et al., (2009). 
 

































Figura 6. 3 Funções de densidade de probabilidade (curvas vermelhas) dos zircões detrítico. As 
idades dos Andes foram adquiridas de Mukasa et al., 1986; Chew et al., 2007-2008-2016; Navarro 
et al., 2010; Boekhout et al., 2012; Spikings et al., 2016. 




As rochas sedimentares do Oligoceno Superior são representadas pela Formação Chambira. 
Esta unidade estratigráfica ocorre em um contexto continental com o desenvolvimento de 
canais fluviais em larga escala dominados por uma migração de norte para sul intercalados 
com níveis de paleossolos. As análises de U-Pb mostram uma única fonte de arco vulcânico, 
o maior pico é representado pela idade variando de 24 a 29 Ma juntamente com picos menores 
entre as idades de 30-100 Ma. Estas idades representam rochas sedimentares, vulcânicas e 
igneas do Grupo Calipuy [Navarro et al ., 2010] e  Batolito Costeiro [Mukasa et al., 1986, 
Litty et al., 2017]. Os dados de paleocorrentes indicam uma proveniência da zona ocidental 
ao norte do Perú e Equador. As composições isotópicas de Sr-Nd das rochas sedimentares do 
Oligoceno Superior plotam na área do Altiplano que presenta uma grande influência de 
vulcanismo Andino. Na bacia Oriente os sedimentos que representam a Formação Chalcana 
(Oligoceno) têm zircão de idade Oligoceno [Martin-Gambojav and Winkler, 2008] e a 
composição isotópica de Sr-Nd se localiza na área de sedimentos do Altiplano (Roddaz et 
al., 2012) corroborando a contribuição de arco vulcânico andino durante este período. Isto 
também implica que durante o Oligoceno, o segmeto da Cordilheira Ocidental foi deformado 
e as rochas vulcânicas e sedimentares do Cretáceo-Oligoceno geraron os detritos para bacia 
Amazónica no Perú e Equador [Christophoul et al., 2002; Martin-Gombojav, Winkler, 2008; 
Roddaz et al., 2012 y Eude et al., 2014]. A proveniência sedimentar para bacia Oriente foi 
representada por uma fonte mista e possivelmente muda para uma fonte única vulcânica na 
Bacia Huallaga devido à falta de relevo na zona da Cordilheira Oriental. Pode-se dizer que 
durante o Oligoceno a drenagem teve um transporte do segmento norte ocidental com a 
migração do canal para o sul, onde a zona subandina representava a área de depozona de 
foredeep (Figure 6.4). 
 
O periodo Mioceno foi controlado por processos de eustasia e subsidência flexural que 
produziram eventos transgressivos e regressivos (Mar de Pebas). As rochas sedimentares do 
Mioceno são representadas pela Formação Ipururo. Esta unidade é caracterizada por bancos 
de arenitos de maré na base e muda a sedimentos continentais fluviais e aluviais para o topo. 
As análises indicam uma fonte mista entre arco vulcânico-magmático do Mesozóico-
Cenozóico que fazem parte da Cordilheira Ocidental e rochas Paleozóicas, Mesozóicas e 
Precambrianas que fazem parte da Cordilheira Oriental. De fato, os maiores picos são 




representados pelas idades Greenville-Sunsas (0.9-1.3 Ga), idades Brasiliano (0.5-0.7 Ga), 
idades do arco magmático Paleozóico (0.26-0.4 Ga) e idades do Rift permo-triassico (0.15-
0.15 Ga) poderiam representar os metassedimentos do embasamento pré-cambriano no Peru 
(Marañon Complex) [Chew et al., 2007-2008] jumto com idades de rochas intrusivas y 
sedimentos do Rift Mitu localizado na Cordilheira Oriental [Spikings, 2016]. A contribuição 
de idades do arco vulcânico- magmático andino (< 0.22 Ga) poderia representar rochas 
intrusivas que compõem o Batólito Costeiro [Mukasa et al., 1986, Litty et al., 2017] e as 
rochas vulcânicas que compõem os sedimentos do Grupo Calipuy [Navarro et al., 2010]. As 
composições isotópicas de Sr-Nd das rochas sedimentares do Mioceno foram plotadas e 
subdivididas em dois grupos. O primeiro grupo representa os sedimentos da base da 
Formação Ipururo e plotam na área do Altiplano tendência para a área de rochas vulcânicas 
do Neógeno dando a conhecer uma fonte do arco vulcânico predominante. O segundo grupo 
representado pelos sedimentos do nível medio e topo da Formação Ipururo potam nas áreas 
de Altiplano e Cordilheira Oriental derivado essencialmente de uma fonte de rochas 
metamórficas / plutónicas da Cordilheira Oriental. As rochas sedimentares da Formação 
Chambira (Mioceno) na bacia Oriente jumto con os sedimentos da Formação Ipururo 
(Mioceno) na bacia de Madre de Dios (hacia la zona del Pongo de Coñec) presentam uma 
assinatura isotópica similar. Estes sedimentos estão localizados na área que representa os 
sedimentos atuais de material em suspensão (SPM) transportados pelo Rio Solimões [Viers 
et al., 2008]. Durante o Mioceno Inferior a Médio a drenagem provenía da zona ocidental 
onde foi desenvolvida a atividade vulcânica da Cordilheira Ocidental junto com o 
surguimento da Cordilheira Oriental (Figure 6.4). Os sedimentos foram depositados a Leste 
onde foi coberta pelo mar de Pebas. Naquela época, a bacia Oriente equatoriano e a bacia 
peruana Huallaga representou a depozona foredeep (ou seja, a depozona com mais 
subsidência; da bacia de ante-país amazónica) para o leste foi desenvolvido o arco de Iquitos 
que representa a depozona de forebulge. O trabalho feito por Roddaz et al (2005) mostra que, 
durante este período os sedimentos do foredeep e forelbulge não estavam influenciados por 
uma mesma drenagem.    
 
Durante o Mioceno-Plioceno foram desenvolvidos o sistema de empurrões na bacia Huallaga 
produto de um período de máximo encurtamento (Calderon et al., 2017). Devido a esta 




migração da frente orogénica foi produzida a progradação dos sedimentos que conformam 
as fácies fluviais e aluviais. Os sedimentos que fazem parte desta gama são representados 
pelas formações Ipururo e Juanjuí que são controlados por uma mudança local da 
proveniência. Estas unidades têm niveis de conglomerados com composições litológicas 
variáveis. Os conglomerados da Formação Ipururo são representados pela fonte das rochas 
metamórficas e intrusivas da Cordilheira Oriental. No entanto, a composição de 
conglomerados da Formação Junajui representa erosão dos empurrões adjacentes produzindo 
o aumento de clastos das rochas sedimentares. Cabe ressaltar que estes depósitos aluviais da 
Formação Juanjui são mapeados na borda dos empurrões. Durante este período em direção 
para a zona oriental, os sedimentos que fazem parte do Arco de Iquitos (Formação 
Amazonas) presentam a mesma assinatura isotópica que a Formação Juanjui mostrando o 
predomínio da drenagem proveniente dos Andes. Em direção a bacia do arco de Guara foi 
reduzida a isostasia gerando um nível da erosão durante o Tortoniano (Mioceno Superior), 
permitindo a transferência de um grande volume de sedimentos procedentes dos Andes em 
direção as áreas cratónicas e as bacias adjacentes brasileiras chegando até as regiões marinhas 
da Foz do Amazonas [Caputo et al., 2016]. Pode-se dizer que este período de máximo 
encurtamento produto do levantamento da Cordilheira Oriental tem relação com a grande 
influência de sedimentos dos Andes e o desenvolvimento da atual drenagem da bacia 
Amazônica.  
 








Figura 6. 4- A Mapa paleogeografico e corte ilustrativo do estágio Paleoceno-Eoceno basado na 


















Figura 6.4-B Mapa paleogeografico e corte ilustrativo do estágio Oligoceno  basado na 

















Figura 6. 4 C Mapa paleogeografico e corte ilustrativo do estágio Mioceno basado na 
interpretação da proveniencia 
 
 










O estudo do intervalo Triássico – Plioceno das rochas sedimentares da bacia de Huallaga 
(norte do Perú) mostram as seguintes características em relação a suas variações de 
proveniência: 
 
 As rochas sedimentares do Triássico-Jurássico têm valores de εNd (0) de (-7.9 a -10) 
similar aos SPM do rio Solimoes e das rochas cenozóicas do Altiplano. Estes valores 
indicariam uma fonte sedimentar mista entre um terreno de Arco Vulcânico e um 
terreno de crosta continental velha. As idades U-Pb em zircão mostram uma 
contribuição de terreno crustal velho possivelmente relacionado com as rochas 
metamórficas e metassedimentos da Cordilheira Oriental. O sentido da drenagem 
poderia ser em direção de Oeste para Leste. A ausência de idades de zircão 
provenientes do Arco Vulcânico Jurássico é devido ao tipo de vulcanismo basáltico 
efusivo que não geera uma alta quantidade de zircão. Outra possibilidade e a posição 
distal d a Bacia de Huallaga junto com o desenvolvimento do Alto de Marañón. Esta 
proveniência mista de zona ocidental e oriental tem relacionamento com o contexto 
de bacia de tras-arco que dominava esse período. 
 
 As rochas sedimentares do Albiano-Mastrichtiano têm valores de εNd (0) de (-16 a -
18) relacionado com os atuais valores das drenagens que veem do Cráton Amazônico. 
As idades U-Pb em zircão mostram uma contribuição da zona oriental do Cráton 
Amazônico (Ventuari-Tapajos (2.0-A.8 Ga), Rio Negro-Jurena (1.8-1.54 Ga) e 
Rondonia San Ignacio (1.5-1.3 Ga). Estes dados mostram um período dominado por 
uma drenagem cratónica originada na zona oriental e central do Escudo Brasileiro e 
marca uma mudança de sentido da drenagem com uma direção de Leste para Oeste. 
 




 As rochas sedimentares do Paleoceno-Eoceno têm valores de εNd (0) relacionados 
com proveniência das áreas dos Andes. As idades U-Pb em zircão mostram população 
com 14 % de idades menores que 120 Ma relacionadas com as rochas vulcano-
magmáticas dos Andes. Outras idades U-Pb indicam uma contribuição dos 
metassedimentos das rochas de embasamento do Equador e Perú. Esta fonte 
orogênica é caracterizada como o primeiro registro dos detritos andinos na retro-
bracia de ante-pais Amazônica. O desenvolvimento dos Andes gera uma mudança do 
sentido da drenagem com direção de Oeste para Leste mais e possível que em áreas 
pertas do Cratón poderia existir a inflencia de este tipo de fonte. 
 
 As rochas sedimentares do Oligoceno têm valores de εNd (0) de (-7.7 a -9.9) similar 
aos SPM do Rio Solimões e das rochas cenozóicas do Altiplano. As idades U-Pb em 
zircão mostram uma contribuição principal de arco vulcânico com uma população 
entre 23-29 Ma. Os sedimentos veem de este tipo de vulcanismo desenvolvido na 
Cordilheira Ocidental do Equador (Saraguro) e Perú (Calipuy) durante o Eoceno-
Mioceno. A ausência de reciclagem poderia marcar um período de ausência de 
tectonismo mais se precisa um maior control de amostragem. 
 
 As rochas sedimentares do Mioceno têm valores de εNd (0) de (-5.8 a -12.6). Os 
valores estão divididos em dois grupos, o primeiro grupo representa os sedimentos 
basais e têm valores mais positivos de εNd (0) e o segundo grupo representa os 
sedimentos do topo e têm valores mais negativos de εNd (0). Estes valores indicariam 
uma fonte sedimentar mista entre um terreno de arco vulcânico inicial que vai migrar 
para uma fonte de crosta continental velha a reciclagem. As idades U-Pb em zircão 
mostram uma contribuição da Cordilheira Ocidental e da Cordilheira Oriental. As 
rochas sedimentares da base têm influência do vulcanismo que aconteceu na 
Cordilheira Ocidental (Calipuy-Saraguro). Posteriormente o levantamento da 
Cordilheira Oriental gera uma mudança da proveniência nos sedimentos ao topo da 
coluna e produce uma barrera que impede o passo de sedimentos que veim da zona 
ocidental. 
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